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RESUMEN 
Sc prcsenta un modclo dc ~imulacidn num&ica, en tres dimensiones 
y no estncionario en mesoescala, de la caya llmitt atmosf6rica. Sc 
aplica el rnodelo a1 estudio de la circulacion de brisa sobre el ?io de 
la Plata y su zona de influencio. Se trata dc un modclo en ecuaciones 
primitivas y no lineal que consta de ainbas ecua5iones horizontales de 
movimiento, la ecuaci6n hidrost8tico, la ecua5ion de continuidad para 
un flufdo incompresible, la ecuacidn termodinanlica y la ecuacidn de 
estado de 10s gases ideales. El dominio horizontal del modelo es 
aproximadamente de 200 x 200 km y el vertical de 2 km. Con el objeto de 
tomar en cuenta especialmente la influencia que la irregularidad de la 
costa ejerce sobre la capa limite, se propuso la aplicacib de un 
metodo de trunsforrnacib de las coordenadas horizo?tales como soluci6n 
a1 dificiL problem que plantea en el inodglado numeric0 tal condicidn 
de frontera superior. La transforrnacion introduce una de las 
coordenadas horizontales paralela a las costas uruguaya y orgentina 
mientras que la otra coordenada horizorital es localmente casi 
perpendicular a la anterior y la coordenada vertical ,sigue un 
espaciamiento de tip0 logaritmico-- lineal. Esta transformacion permite 
obtener mayor resolucidn sobre las costas donde la separacidn entre 
puntos es aproximadamente 5 a 10 km, mientras que en las zonas mjs 
ale jadas, donde se precisa menor resoluci&n, la separacidn entre puntos 
es aproximadamente de 20 a 30 km. Similar ventaja se obtiene en la 
vertical. El sistema de ecuaciones ahora transformado se resuelve pyr 
diferencias firlitas en el nuevo recinto regular. Para la integracion 
del ~nodelo se utiliza un metodo explicito y condicionalmente estable, 
de tip0 adelantado en el tiempo, corriente arriba en el espacio para 
10s tdrminos advectivos y centrado en el espacio para 10s difusivos. 
Para verificar las soluciones que brinda el modelo se realizan 
cxperiencias de comparaci61i con 10s modelos de McPherson y Pielke 
quienes simulan la brisa sobre costas que presentan cierta similitud 
con la del Rio de La Plata. Los resultados de ambas cornparaciones son 
muy buenos y en particular aque1;la realizada con el modelo de Pielke 
arroja ademas coincidencias numericas en 10s valores de la velocidad 
vertical. La falta de datos apropiados para una comprobaci6n de 10s 
result5dos del estudio de bri5a sobre el Rio de la Plata obliga a la 
adopcion de la simulacidn nu~nerica como alternativa par? verificar la 
bondad del m6todo utilizado. Pare realizar ,tal simulacion se introduce 
como Vrzante en superficie ulia perturbacion en la temperatura que es - 
funcion del tiempo y del espacio. Con el objeto de tomar en cuenta la 
parte mas definida de un ciclo de brisa, se extendid la simulaci6n 
durante 14 horas a partir de un instante definido como 2 horas despues 
de la salida del sol. Tal instante representa, aproximadamente, el 
mornento dc mayor honiogeneidad h o r i z o n t a l ,  en  todo  e l  dorninio, ,de l a  
t empera tu ra  e n  s u p e r f i c i e .  E l  m6todo de  la t ransforrnaciorl  dr! 
coordenadas  adem& d e  m o s t r a r  cond ic iones  d e  e s t a b i l i d a d ,  r eproduce  1:s 
c a r a c t e r i s t i c a s  rngs n o t a b l e s  de  l a  b r i s a  como c a b r i a  e s p e r a r  e n  e l  %lo 
d e  l a  P l a t a .  E n t r e  10s r e s u l t a d o s  o b t e n i d o s  con e l  modelo cabe d e s t a c a r  
una r e s p u e s t a  c o r r e c t a  d e l  rnismo ,a1 f o r z a n t e  i n t r o d u c i d o  en  l a  
ternperatura  d c  s u p e r f i c i e ;  l a  r o t a c i o n  d e l  v i e n t o  i n d u c i d a  por  la  
p e r t u r b a c i d n  d e  l a  p r e s i 6 n  es c o r r e c t a ;  10s campos d e  convergenc ia  y 
d i v e r g e n c i a  h o r i z o n t a l  p s u  ~ ~ o v i r n i e n t o  v e r t i c a l  a s o c i a d o  son  
c o n s i s t e n t e s  con 10s r e s u l t a d o s  a n t e r i o r e s ;  e l  e f e c t q  d e  l a  adveccidn 
l l o r i z o n t a l  y v e r t i c a l  s o b r e  10s ejes v e r t i c a l e s  d e  maxima c o n v e r g e ~ ~ c i a  
y d i v e r g e n c i a  y e l  rnovirniento v e r t i c a l  a s o c i a d o  c o i n c i d e  con l o  h a l l a d o  
p o r  o t r o s  a u t o r e s ;  se e s t a b l e c e  una zona p r e f e r e n c i a l  d e  convergenc ia  
h o r i z o n t a l  y movimientos d e  ascenso  s o b r e  l a  p a r t e  o e s t e  d e  l a  c o s t a  
uruguaya y s u  inmedia ta  adyacenc ia  c o n t i n e n t a l ;  s o b r e  e l  r e s t o  d e l  
dominio predomina l a  d i v e r g e n c i a  y 10s movimientos d e  descenso;  a o b r e  
t o d a  l a  c o s t a  uruguaya e l  v i e n t o  r o t a  rapidarnente h a c i a  el  . este y 
e s t e - .  su t l es te  y permanece as$ d u r a n t e  e l  r e s t o  d e l  d i a  y , For d l t in io ,  
s o b r e  la c o s t a  d e  l a  p r o v i n c i a  d e  Ruenos Aires e l  v i e n t o  es, s i n  
mayores cambios,  d e l  s e c t o r  n o r c s t e  y e s t e - n o r e s t e  d u r a n t e  todo  e l  d i a .  
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1. TNTRODUCCION 
La capa limite atmosfbrica es la ~orcibn de atmbsfera que se 
extiende desde la superficie terrestre hasta una altura variable que en 
promedio es del orden de 1500 metros. A travhs de ella se produce la 
interacci6n entre la superficie terrestre y la atmbsfera libre 
mediante 10s intercambios de masa y energia. 
El comportamiento termohidrodin&mico de la capa limite esth 
determinado bhicamente por la topografia y la constitucibn de la 
superficie. Si esas caracteristicas son homoghneas, entonces la 
estructura de la capa limite es ~610 funcibn de la altura. En 
cambio, 10s contrastes en la superficie terrestre provocan alteraciones 
en la distribuci6n vertical de las distintas propiedades de la capa 
limite y en consecuencia su estructura es tridimensional. Como adem6s 
las propiedades del suelo varian durante el dia, la estructura de 
esta capa limite es tambibn funcibn del tiempo. 
Si consideramos escalas horizontales mayores que algunas decenas 
de kil6metros y en ellas la capa limite atmosf6rica adquiere 
caracteristicas tridimensionales bien defini,das e incluso ciclicas en 
el tiempo podemos hablar de sistemas atmosfericos en mesoescala. En 
ellos es posible distinguir dos grupos principales; uno determinado por 
las inhomogeneidades de la superficie terrestre y otro determinado por 
sistemas atmosf6ricos en movimiento y en una escala mayor que la 
mesoescala. 
Dentro del primer grupo se encuentran las brisas de mar y tierra, 
las brisas de valle y montaiia, las circulaciones urbanas y las 
circulaciones inducidas por la rugosidad del terreno. Dentro del 
segundo grupo se encuentran las lineas de inestabilidad, 10s tornados y 
10s complejos convectivos de mesoescala. Los procesos de este iiltimo 
grupo tienen una estructura vertical que se extiende por encima de la 
capa limite atmosf 6rica. 
Los procesos del primer grupo son 10s 16s conocidos y estudiados 
ya que su ubicaci6n geogr6fica es fija, su escala de tiempo es 
pequeiia y de a lo sumo 12 horas y sus influencias son tambien 
localizadas. 
Un estudio del comportamiento de la capa limite atmosfirica 
sobre el Rio de La Plata debe incluir necesariamente las 
caracteristicas biisicas de las circulaciones locales del tip0 de 
brisas de mar y tierra ya que constituyen el aspect0 d s  sobresaliente 
del efecto que sobre la atmbsfera ejerce un contraste tierra-agua en 
la superficie. 
La brisa de mar y tierra es uno de 10s primeros fenbmenos 
atmosf 6ricos recurrentes que ha observado el hombre. Por e jemplo , 
Neumann (1973) hace una excelente recopilacibn de citas que sobre el 
tema hay en la literatura antigua, como en la "Meteorolbgica" y en la 
"Problemata" de ~rist6teles y en el tratado "Acerca de 10s vientos" de 
Teofrastos. 
La existencia de la brisa de mar se debe a la diferencia de 
temperatura entre el mar y el continente. Esta brisa es b6sicamente 
aire que se desplaza desde el mar hacia el continente, generando un 
frente de brisa. Por encima de esta brisa se produce una corriente. de 
retorno. Esta circulaci6n se cierra con subsidencia sobre el mar y 
convecci6n sobre el continente y se desarrolla en presencia de un 
debil gradiente de presibn. 
El frente de brisa se genera en las primeras horas de la maiiana 
sobre la costa y se desplaza hacia el interior del continente con una 
velocidad de unos pocos kildmetros por hora. Alcanza su dxima 
penetraci6n hacia la media tarde y hacia la noche ese frente 
desaparece dando lugar a una circulaci6n en sentido inverso, 
denominada brisa de tierra. Esta Gltima no tiene caracteristicas tan 
definidas como la primera. 
Los primeros estudios sobre la brisa de mar fueron analfticos y 
para ello fue necesario realizar simplificaciones respecto de la 
dinbica de este proceso y asi se obtuvieron ecuaciones que pudieron 
ser resueltas en forma analitica. Todos estos primeros modelos son 
lineales. El primer intento lo realiza Jeffreys (1922) quien no incluye 
la rotacibn terrestre, como tampoco lo hacen Kobayashi y Sasaki (1932) 
y Arakawa y Utsagi (1937) quienes a su vez desprecian la 
fricci6n. Recibn a partir del trabajo de Haurwitz (1947) se incluye 
la rotaci6n terrestre lo que permite reproducir la tipica rotaci6n 
del viento durante el dia. Este Gltimo incluye la fricci6n pero en 
una form muy sencilla. En general 10s terminos de adveccibn 
horizontal de temperatura se omiten como en Pierson (1950) y Haurwitz 
(1947), mientras que 10s perfiles verticales de temperatura tanto sobre 
el mar como sobre el continente se establecen arbitrariamente. Defant 
(1951) retiene la advecci6n vertical de temperatura y la difusi6n 
vertical de calor por turbulencia pero desprecia la advecci6n 
horizontal de calor. En general estos trabajos logran describir 10s 
aspectos d s  sobresalientes de este tip0 de circulaciones. Rotunno 
(1983) hace una revisi6n detallada de la teoria lineal de la brisa de 
mar y tierra y comenta 10s resultados obtenidos con diferentes modelos 
lineales hasta ese momento. La aparici6n de las computadoras 
electr6nicas permiti6 el desarrollo de un nuevo m6todo de estudio, 
el de 10s modelos de simulaci6n numhrica. 
Asi, Pierce (1955) es el primero que integra el conjunto de 
ecuaciones que gobiernan el proceso de la brisa. Mediante el uso de 
thcnicas num6ricas apropiadas es posible retener 10s tbrminos no 
lineales de advecci6n y estudiar asi el mecanismo de 
retroalimentaci6n entre el viento y la brisa. Los primeros estudios 
num6ricos d s  complejos se deben a Fisher (1961) y Estoque (1961) y 
(1962) quienes utilizan modelos evolutivos en dos dimensiones. Ambos 
autores retienen las advecciones y difusiones tanto horizontales como 
verticales. En particular el Gltimo de ellos logra explicar la 
formacibn del frente de brisa. El modelo de Estoque (1962) fue 
adoptado por Moroz (1967) en un estudio de brisa en la costa este del 
lago Michigan y posterior?ente fue extendido a tres dimensiones por 
McPherson (1970). Estos ultimos modelos tienen debilidades ya que 
violan el principio de conservacibn de la masa a1 reemplazar la 
ecuacibn de continuidad por su derivada vertical. Neumann y Mahrer 
(1971) y (1974) usan una versi6n no hidrosthtica del modelo de 
Estoque. Posteriormente Pielke (1974a) y (1974b), Tapp y White (1976) y 
Anthes y Warner (1978) amplian 10s modelos a tres dimensiones 
extendiendo el dominio horizontal a algunos centenares de kilbmetros y 
utilizando una formulacibn &s elaborada que 10s anteriores de 10s 
mecanisms de transferencia turbulenta. 
u s  recientemente aparecen estudios que tratan de interpretar la 
relacibn entre este fenheno y otros procesos fisicos como Sun y 
Orlanski (1981a) y (1981b) que muestran la interaccibn entre la 
variacibn diurna de la estratificacibn vertical de temperatura, como 
consecuencia de la brisa de mar, y ondas de gravedad en mesoescala que 
dan lugar a la formacibn de bandas de nubes paralelas a la costa y que 
se propagan hacia el interior del continente. Lalas et al. (1983) 
estudia el efecto de la circulacibn de brisa sobre la contaminacibn 
atmosf6rica en la ciudad de Atenas. Kondo y Gambo (1979) estudian el 
efecto de la circulaci6n de brisa sobre la difusi6n de contaminantes. 
Ozoe et al. (1983) estudian la difusibn atmosfhrica a partir de 
fuentes a distintas distancias de la costa y en un r&gimen de 
circulaci6n de brisa de mar y tierra. Otros autores como Huss y Feliks 
(1981) y Dalu y Purini (1981) estudian la interacci6n entre la 
atm6sfera y el mar en casos de brisa de mar y tierra bien definida. 
En general todos estos modelos estudian casos idealizados en donde 
la costa es rectilinea. En particular, aquellos que consideran dos 
costas las suponen paralelas, como Sheih y Moroz (1975). Otros autores 
estudian la brisa sobre islas que suponen circulares como Neumann y 
Mahrer (1974) o sobre lagos que tambien suponen circulares como 
Neumann y Mahrer (1975). Estas simplificaciones geomhtricas tienden a 
eliminar el inconveniente que supone la eleccibn de un reticulo 
irregular. Algunos autores aplican sus modelos a situaciones reales 
como Pielke (1974a) y Tapp y White (1976) en la peninsula de Florida, 
Kozo (1982) en Alaska, Patrinos y Kistler (1977) en el lago Michigan 
frente a Chicago y Alpert y Neumann (1983) a la costa sur del lago 
Michigan. 
En nuestro pais se han desarrollado algunos estudios de tip0 
climatolbgico y sin6ptico de la brisa de mar como Rivero y Barros 
(1979) en la Peninsula de Valdez y Zubillaga y Piccolo (1978) en la 
costa atlhntica de la provincia de Buenos Aires. 
En el Rio de la Plata no se ha llevado a cab0 estudio alguno de 
I 
la brisa, ni se ha aplicado modelo alguno a su estudio, por lo que esta 
tcsis doctoral propone el desarrollo de un modelo de simulacidn 
numekica que permita reproducir las caracteristicas sobresalientes de 
la circulacidn de brisa en el R ~ O  de Plata, tomando en especial 
consideracidn la influencia que la irrcgularidad de la costa ejcrce 
sobre la capa limite. 
Esta irregularidad de la costa plantea un serio problema para la 
rleccidn del reticulo con el cual discretizar ,el dominio de resoluci6n 
en cualquier tip0 de nodelo. Tal vez el mctodo mak conocido para 
resolver problemas de csta naturaleza es el de /los elementos finitos. 
Si bien estc metodo goza de buenn reputacion por su exactitud y 
estabilidad ('I'haclcer, 1978) presenta, en cambio, el inconveniente de su 
alto costo de cdmputo ya que las funciones de base deben ser 
recalculadas toda vez que las variables del modelo cambian. 
Por lo seNalado se proponc como solucioh a ese problema un mdtodo, 
que si bien es utilizado en otras ramas de la ciencia (Fiora y Ferreri, 
1978; Martinez y Ferrcri, 1982 y Ferreri y Ventura, 1984), no lo es en 
modclos atmdsfericos en mesoescala y su aplicacio/n en este trabajo 
constituye un aporte original, a1 conocimiento. El metodo propuesto 
consiste en una transformaciorl de las coordenadas horizontale? de modo 
que las nucvas coordenadas consideren la irregularidad topografica. Tal 
transformacioh se realiza cligiendo una de las coordenadas paralela y 
la otra normal a la costa. La necesidad de una mayor resolucioh cerca 
de la costa, 4onde 10s gradientes de las variables atmosfe/ricas son mhs 
abruptos, sugiere la conveniencia de adoptar un espaciamiento irregular 
entre lfneos coordenadas. Gal-Chen y Sommcrville (1975a) y (1975b) 
utilizan este tip0 de transformacidn pero en la coordenada vertical 
para modelar el efecto de convergencia del ,movimiento horizontal que 
genera la orograf ia . 
El modelado en la atmdsfera reconoce dos caminos troncales 
(excluyendo el modelado estadistico) que son el modelado de similitud 
fisica y el modelado numhrico. El modelado dc similitud fisica requiere 
una grun infraes,tructura de medios ya que necesita representar en 
escala a la atmosfera y la superficie terrestre. Junto con eso se 
necesita un conocimiento previo bastante detallado de la situacidn o 
problema a resolver para lograr un discgo apropiado. El modelado 
numdrico requicre, en cambio, lnenos medios ya que las f acilidades dc 
computacion son hoy dia disponibles en casi todos 10s a'mbitos donde se 
investiga. 
Dentro del modelado numeric0 existen dos tipos basicos de modelos: 
10s lineales y 10s no linenles. Los primeros pueden ser resueltq 
mediante n6todos & sencillon per0 a1 costo de perder informacion 
importante como es la interaccidn entre diferentes escalas propias en 
10s procesos atmosfdricos (Haltiner y Williams, (1980). 
Se propone entonces un modelo de la capa limite atmosfkrica en 
mesoescala en tres dimensiones y no estacionario en ecuaciones 
primitivas y no lineal. Se desarrolla un sistema de ecuaciones que es 
fisica y dimensionalmente consistente con cl proceso que se quiere 
estudiar. Se propone una transfornacidn de las coordenadas horizontples 
como solucidn a1 problema que represents la inhomogeneidad topograf ica 
debida a la irregularidad de las costas. Se reformula a1 sistema de 
ecuaciones, ya consistido dimensionalmente, en el sistema dc 
coordenadas transformado. Con el objeto de verificar el modclo 
elaborado se realizan experiencias de comparacidn con modelos 
similares, McPherson (1970) y Pielke (1974a). Para ello ge inicializa 
a1 modelo con las mismas condiciones que cada uno de aquellos, se lo 
integra durante un cierto periodo y se comyaran 10s resultados 
obtenfdos. Finalmente se inicializa a1 modelo con una situacidn qye 
puede considerarse como tipica para el desarrollo de la brisa en el Rlo 
de la Plata y s? lo integra durante un ciclo diurno de 14 horas. 
La colidicion fundamental que se impuso en el desarrollo de este 
trabajo f u e  la dc lograr un modelo sencillo con la idea de armar una 
estructura bosica que constituya el punto de partida para un modelo ma's 
elaborado. 
2.DESCRIPCION DEL MODEL0 
Se trata de un modelo de simulacibn numhrica en ecuaciones 
primitivas que consta de ambas ecuaciones horizontales de movimiento, 
la ecuacibn hidrostiitica, la ecuacibn de continuidad para un fluido 
incompresible, la ecuacibn termodinhmica y la ecuacibn de estado de 
10s gases ideales. 
A continuaci6n se descrihe el anAlisis dimensional del sistema 
hidrodinhico de ecuaciones que gobierna a1 modelo. 
2.1 SISTEMA DE ECUACIONES 
El sistema de ecuaciones est6 basado en tres yrincipios 
fundamentales que son 10s que gobiernan el movimiento en la atmbsfera: 
a) conservacibn de la masa 
b) conservacibn de la energia 
c) conservacibn de la cantidad de movimiento 
donde cada uno de ellos se expresa mediante una ecuaci6n de 
conservacibn . 
La conservacibn de la masa se expresa mediante la ecuacibn de 
continuidad: 
donde el significado de cada simbolo se puede hallar en la Lista 
de Sfmbolos y son 10s usuales en Meteorologia. 
La conservacibn de la energia se refiere a todas sus formas. En 
la atmbsfera y particularmente en la tropbsfera donde la densidad del 
aire es grande, son relevantes las siguientes tres forinas de energia: 
cin&tica, potencial e interna (Haltiner y Williams, 1980). La energia 
interna la obtenemos de la ecuaci6n termodinhica que es la 
expresibn del primer principio de la termodinAmica y que escribimos 
en thrminos de la entropia: 
C El balance entre las tres formas de energia requerido por el 
principio de conservacibn queda determinado por la ecuacibn 
termodinhmica y la ecuacibn de continuidad ya presentadas y por la 
ecuacibn de movimiento que veremos enseguida. Coma consideramos a la 
atmbefera un gas ideal que cumple con la ecuaci6n de estado: 
podemos escribir a la energia interna como funci6n de la 
temperatura d u/ d t = c, AT/ d t. Como el volumen especifico o( no se 
mide en la atm6sfera es conveniente obtener una forma mhs c6moda de 
la ecuaci6n termodin6mica y para ello introducimos la temperatura 
potencial: 
Si diferenciamos logaritmicamente a 0 respecto del tiempa J 
usamos la ecuaci6n de estado, obtenemos la siguiente forma de la 
ecuaci6n termodinbica: 
donde Se representa las fuentes y sumideros de calor. Estos 
Gltimos incluyen 10s calores de cambio de fase, las convergencias y/o 
divergencias del flujo radiativo y las transferencias de calor por 
procesos moleculares. Como se trata de un modelo seco no influyen 10s 
calores de cambio de fase. Ademhs se desprecia la convergencia y/o 
divergencia del flujo radiativo ya que estos t6rminos son importantes 
donde existen fuertes gradientes de temperatura y ello ocurre en 10s 
primeros centimetros por encima del suelo. Finalmente , se desprecian 
todas las transferencias por agitaci6n molecular frente a sus 
contrapartes turbulentas, como se discutirii d s  adelante. Con estas 
consideraciones la ecuaci6n termodinbica queda reducida a: 
Por Gltimo, la conservaci6n de la cantidad de movimiento por 
unidad de masa en t6rminos del segundo principio de Newton queda 
expresado en la siguiente forma de la ecuaci6n de movimief~+--~: 
donde ya se ha despreciado la disipaci6n de cantidad de 
movimiento por viscosidad molecular con igual argument0 que el ya 
mencionado d s  arriba para la ecuaci6n termodinhica. 
El sistema (I),  (2) y (3) se cierra con la definici6n de la 
temperatura potencial y la ecuaci6n de estado para 10s gases ideales, 
respectivamente: 
donde la temperatura T que aparece en (4) y (5) es realmente la 
temperatura virtual: 
donde q es la humedad especifica. Pero en una atmbsfera seca q = 0 
y por lo tanto T = TTv y R es la constante especifica del aire seco. 
El sistema anterior, particularmente (1) y(3), estA expresado en 
form tal que contiene todos sus thrminos, per0 no todos son 
igualmente importantes. 0 dicho de otro modo, no todos contribuyen en 
igual magnitud. Es conveniente entonces realizar un anhlisis de escala 
y en funcibn de 61 despreciar aquellos t6rminos de menor orden de 
magnitud relativa. La eliminaci6n de estos thrminos, si bien restan 
alguna informaci6n a1 sistema aunque no la d s  sustancial, tiene la 
ventaja de simplificar a1 mismo y por lo tanto facilitar su 
tratamiento. El anhlisis de escala siguiente esth tomado y extractado 
de Pielke (1984, Cap. 3), quien hace una excelente presentaci6n del 
tema. Aqui ge harh una discusi6n general del mismo. 
Si se define a1 volumen especifico como la inversa de la 
densidad, la ecuaci6n (1) se puede escribir: 
si suponemos que: 
donde oc,representa un valor de referencia caracteristico en la 
escala sinbptica (ds adelante se dar6 una definici6n d s  
precisa), y drepresenta una perturbacibn en mesoescala; reemplazando 
en (6) queda: 
donde supondremos que las variaciones temporales y espaciales 
horizontales de oc, son mucho d s  pequeiias ((0 que las correspondientes 
de OL' (<< significa por lo menos 10 veces menor), asi que la anterior . 
se reduce a: 
si a d e d s  suponemos que: 
es d e c i r  que las p e r t u r b a c i o n e s  e n  e l  volwnen e s p e c i f i c o  s o n  
mucho d s  pequeiias que s u  c o r r e s p o n d i e n t e  v a l o r  d e  r e f e r e n c i a ,  asi 
que l a  a n t e r i o r  queda: 
E l  o rden  d e  magnitud d e  cada  uno d e  10s t6 rminos  es e l  s i g u i e n t e :  
donde kes  l a  altura tle 1 %  atrnb~fera esralada t o n  l a  densidad de 
r e f e r e n c i a -  y Lh, Lz son Ids escalas h o r i z o n t a l  y v e r t i c a l  
e n  la t r o p h s f e r a  Hdes aproximadamente 8 krn. S i  se m u l t i p l i c a  a 
cada  uno d e  10s h d e n e s  a n t e r i o r e s  por  L,,/Q y se 10s c o p i a  d e b a j o  d e  
cada  t6rmino d e  ( 8 ) ,  queda: 
S i  consideramos c i rculac iones  tales que s u  escala t i p i c a  v e r t i c a l  
LLsea considerableu~ente menor que la  a l t u r a  de escala: 
y ~ ~ d d s  que ~@JN 1 y ' (W/U) (L /L 1L ) ~l , como (W/U) (L /8,) 
(4 (W/U)( Lh/Lt) por (9),  10s 6rdenes a n t e r i o r e s  . quedan, 
r e spec t ivamnte ;  
J como por (7) d?*,<<l, esos t6rminos se pueden despreciar  y 
finalmente 1s ecuaqi6n de conservaci6n de la  masa oe reduce a: 
l a  cual es conocida como ecuacidn de continuidad para convecci6n 
poco profunda o como h i p b t e s i s  de incompresibilidad. 
La suposici6n (W/U) (Lw/LZ)Nl. implica que W/UN / L ~ .  En mesoescala L, t t ~  
1 o 2 k y a  que l a  escala v e r t i c a l  es alrededor de 1. 'r a 2 km f r e n t e  a 
100 a 200 km de la escala horizontal, mientras que las velocidades 
horizontales oscilan entre 1 y 10 m/s y las verticales entre 1 y 10 
cm/s, con lo cual aquella relaci6n se cumple. La suposici6n L H / k U ~ l  
tambib se satisface considerando que ~ 1 2  horas o sea 4xl0~se~undos. 
Asi, la ecuaci6n de continuidad de la masa se transforma en una 
ecuaci6n de diagn6stico y como tal se usarh para determinar el 
movimiento vertical. 
Para realizar un adlisis de escala de la ecuaci6n de movimiento 
(3) es conveniente separar la componente vertical de las restantes 
componates horizontales. Uizaremos primer0 la cnmponente vertical: 
r, 
Si realizamos un adlisis de escala similar a1 ya efectuado con 
la ecuaci6n de continuidad de la masa introduciendo valores 
representatives y eacribihndolos en el mismo orden queda: 
\ 
donde a p / b z  ya que la variaci6n de p en H,J 8 km) es del 
orden de p misma. Adds, si consideranos que h t, n~ L d l J  y 
reemplaza~loa arriba quedar 
donde a d d  en el cuarfo tiirmino se utilizb W/L n, u/L y en el 
quinto termino se utilid la ecuacidn de estsdo (5). &IQ W ~ L W  AJ 
10.' r10/10 u ; 2RlJq4 /86400 seg)u~10'~, P I / H ~  N 3xl0~x3~10~/10'I~ 
10 y g wlO, entonces la (11) queda reducida 9: 
que se conoce como aproximci6n hidrostitica y que implica que 
las aceleraciones verticales son despreciables frente a las fuerzas de 
presi6n y de la gravedad y no que las aceleraciones verticales son 
cero. 
La componente horizontal de la ecuaci6n de movimiento segGn x 
donde f = 2fisenV y j = 2Rcos (Q . Escribiendo 10s ordenes de 
magnitud a continuaci6n y en orden: 
donde si nuevamente consideramos tu- ta -JL /U y W / L p  U/LH eld !? primer0 y el cuarto tbrmino quedan del orden de U /Lk n~ 10 /lo5 = 10 . 
El tbrmino Q/dx w $p+/L,.,d -80-%/10'. Asi e12t&rmino de preai6n queda del 
or en de 10 a w 10 = 10 ya que RTw3xlO x 3x10'. Finalmente R U  w e, 10- 10 - logy l l ~  *10%10-b 10.: h s i ,  todos 10s tbrminos, except0 jw, 
son de igual orden de mod0 que en la (13) vamos a despreciar ~610 ese 61- 
timo tbrmino. La otra componente horizontal de la ecuacibn de movimiento, 
seghn el eje y, queda en su forma original ya que no aparece tbrmino al- 
gun0 de menor orden (no hay algo equivalente a1 jw de  la componente se- 
gGn el eje x): 
En cuanto a la ecuaci6n termodinhica ya se discuti6 a1 
comienzo del punto 2.1 la eliminaci6n de 10s thrminos de fuentes y 
sumideros. La form expandida de (2) es: 
Si rea1l.zamos un estudio del order1 de magnit{ ll ie cada uno de 10s 
terminos de (15:r, considerando que tea tA- Ly/U, y el resultado lo 
escribimos en el mismo orden queda: &,u/LH, bC+,IJ/L,, A&RU/Ln, D&W/Lf, 
C m o  en la escala que trabajamos es het ~ 4 0 * - ~ A e ~ y  adem& U/L,,NW/L~, 
vemos que todos 10s thrminos on de orden comparable de I vdo que 
traba jarenlo 3 con la f orn~a completa ( 15) de la ecuaci bn t ermodin6micsl. 
Asi, nuestro sistema de ecuaciones completo e s  ahora: 
a =-  ~ a a  , u-38 - ~ a e  
at 3 X  aY 6's 
dY. + d r + - d L E = O  
&A 9.2 
que constituye un sistema cerrado de 7 ecuaciones con 7 
inc6gnitas u, v, w , Q ,  p,o~,T y es dimensionalmente consistente. Dicho 
en t6rminos usuales se trata de un modelo hidrostitico y poco 
profundo de la atmhsfera en mesoescala. 
El sistema (16) debe ser resuelto en un dominio particular y en 
puntos discretos que deben ser representativos de un determinado 
volumen y adeds en instantes que deben ser representativos de un 
I I 
, I  determinado intervalo de tiempo. Es entonces conveniente promediar las 
ecuaciones de conservacibn sobre intervalos espaciales y temporales 
determinados por la capacidad computacional disponible ya que cuanto 
menor Sean aquellos tanto mayor ser6 la resolucibn del modelo. 
Cualquier variable del modelo pod& entonces escribirse asi: 
donde Z representa el promedio de la variable a en un volumen 
definido por 10s incrementos espaciales Ax, h y ,  Oz y en un intervalo de 
tiempo At: 
y &representa el apartamiento de la variable a respecto del 
promedio y en la literatura se lo refiere como perturbacibn 
subreticular. 
Si tomamos la (16.1) y reemplazamos todas las variables por sus 
equivalentes (17) y luego promediamos de acuerdo a (18) y ese promedio 
lo indicamos con una barra sobrc cada thrmino, queda: 
Vamos a suponer que las variaciones tanto espaciales como 
temporales de 10s promedios son mucho mhs pequeiias que las 
correspondientes de 10s apartamientos. Esto implica una separaci6n de 
escalas donde en la escala subreticular, el apartamiento puede fluctuar 
mucho per0 en promedio es prhcticamente constante. Esto hltimo se 
puede expresar asi: 
* 
donde-la segsnda cond ic ihn  es consecuenc ia  d e  l a  primera  y a  que a = 
- 
a - a y a*= g-Zi = 0. Consideraremos ade&s que 10s inc rementos  
e s p a c i a l e s  y t empora les  no son f u n c i 6 n  d e l  t iempo n i  d e l  e s p a c i o  as5 
que  : 
E l  tCrmino d e  la f u e r z a  de y r e s i 6 n  se puede e s c r i b i r  m i :  
y si suponemos que& x'/;/OL n~ CX*/C'/D(~ que, recordando (7) ,  es 
e q u i v a l e n t e  a d e c i r  que a/;(( 1 y por  l o  t a n t o  el  thrmino d e  l a  
p r e s i 6 n  se puede aproximar  a: 
Vamos a d e s a r r o l l a r  ahora 10s t6rminos  advectivos: 
y usando las s i g u i e n t e s  p rop iedades  cnnsecuencia  d e  (20):  
queda : 
este segundo t h i n 0  no se anula ya que existe una correlacibn 
bien definida entre las perturbaciones. Si desarrollamos 10s otros 
thrminos advectivos de (19) de igual form queda: 
Vamos a realizar ahora la rnisma operacibn de promediado sobre la 
ecuaci6n de continuidad (16 - 4 )  : 
que por (20) implica: 
ya que: 
La (23) asegura que; 
ya que si en (16.4) reemplazamos como lo hicimos antes pero sin 
promediar queda: 
que por (23) nos conduce a (24). 
Si multiplicamos (24) por u*, la promediamos y la sumamos a (22) ,  
esta iiltima queda: 
que reordenando queda; 
ya que, por ejemplo: 
si reemplazamos ahora la forma final d e  10s tres tkrminos 
advectivos (25) en (192, y la form final del t6rrnino de la presibn 
(21) tambiCn en (19),  esta queda asi: 
Si comparamos (26) con (16.1) vemos que except0 10s tres Gltimos 
terminas, 10s restantes tienen una forma similar donde unos se 
refieren a la parte media de las variables y 10s otros a la parre total 
(parte media d s  apartamiento). Pero 10s tres hltimos tbrminos de 
(26) no existian en (16.1) y son las correlaciones subreticulares de 
10s apartamientos. Estos thrminos son 10s denominados flujos 
turbulentos de momento por unidad de masa y representan la 
contribuci6n de las escalas ma's pequeiias a la escala reticular de 
resolucibn del modelo. Esto agrega nuevas variables a1 sistema 
original con lo cual se plantea un problem de clausura. Si buscamos 
ecuaciones para estos thrminos multiplicando a las ecuaciones de u, v, 
. w por u, v, w respectivamente y promediando podriamos demostrar 
ficilmente, aunque no se hari en este contexto, que aparecerian 
terminos de la f orma uuu, uuv, uuw, uvu, etc. , y se nos plantearia 
nuevamente un problema de clausura. En este trabajo se adopt6 la 
clausura de primer orden es decir se reemplaz6 esos thrrninos en 
funci6n de variables del estado medio haci6ndolos proporcionales a 
las cortantes del movimiento medio ti a travbs de un coeficiente: 
donde K,y $representan 10s coeficientes de intercmhio turbulent0 
de cantidad de movimiento por unidad de masa en la horizontal y en la 
vertical respectivamente. Entonces, la forma definitiva de (26). 
introduciendo (27) es: 
Razonando de igual mod0 que con (16.1) arribaremos a la siguiente 
forma para (16.2): 
Si en la ecuaci6n termodin6mica ( 16.3) reemplazamos cada 
variable por su parte media y su perturbaci6n como ya se hizo antes 
con us v, w y ahora con @ = 5+6", promediando y operando de igual f orma 
que antes arribaremos a: 
donde ahora 10s hltimos tres t6rminos representan 10s flujos 
turbulentos de calor que harernos proporcionales, como en (27), a las 
cortantes de temperatura potencial media &: 
asi, la forma final de (16.3)  es: 
Podemos tambihn definir a 10s promedios de cualquiera de las 
variables Z i  como compuestas por una parte representativa de un 
promedio en escala mayor que la mesoescala, por ejemplo escala 
sintiptica, que denominaremos a,, mAs un apartamiento respecto de este 
Gltimo que denominaremos a', es decir: 
donde a, queda definldo torrr~almente asi: 
donde Dx, Dy representan dist-ancias grandes comparadas con la 
distancia entre puntos del reticulo y pueden ser tan grandes como el 
dominio horizontal del modelo. ~ s i ,  combinando (17) y (32 ) ,  cualquier 
variable a se puede escrihir como sigue: 
donde a, representa el promedio de la variable en una escala casi 
comparable o mayor que la del dominio del modelo, a' representa el 
apartamiento en mesoescala respecto de aquel promedio y finalmente a* 
representa el apartamiento a nivel subreticular resDecto de 10s dos 
anteriores. La (33) es la definici6n formal del oc, q;e introdujimos en 
( 6 )  
S i  tomamos ahora l a  ecuac i6n  h i d r o s t h t i c a  (16.5) y reemplazamos 
p r imer0  por l a  forma (17) y promediamos queda: 
\ 
* - y como oc / o L L (  1 la antcrlcr q u e d a : .  
-- - 
ya que dp*/hz 4. Ahora reemplazamoe e n  l a  a n t e r i o r  por la Eornla 
(32) : 
Antes  probamos a1 a r r i b a r  a l a  ecuac i6n  h i d r o s t i i t l c a  que h s t a  
sra vi i l ida  si Lt<(LH y e n  mesoescala se j u s t i f i c a b a  ampl ianen te  ya  que 
L ~ N I O - ~ L ~ E ~  escala h o r i z o n t a l  mayor que l a  mesoescala  l a  h i p 6 t e s i s  
h i d r o s t h t i c a  es aGn &s j u s t i f i c a b l e  asi  que: 
y reemplazando en (35) y operarlilu. 
y ahora consideraremos que <<l y la anterior queda: 
De este mod0 la ecuacibn hidroethtica se desdohlb en dosl: la 
(36) relaciona 10s promedios representativos de mayor escala y la (37) 
relaciona 10s apartamientos en mesoescala. Podemos todavia poner la 
(37) en tirminos de la temperatura potencial en lugar del volumen 




si diferenciamos l~~aritmicamente la temperatura potencial en 
(16.6): 
donde suponiendo nuevamente que: 
A8 N Q '  
queda : 
I 
si ahora reemplaz'amos T /To d e  a r r i b a  e n  l a  (38) queda: 
Vamos a e s t u d i a r  10s  Grdenes d e  magnitud e n  (39): 
asi  que: 
de modo que: 
y como ademks c, /cp <1 podemos despreciar el Gltimo thrrnino en 
(39) que queda una vez aproximada: 
y reemplazando esta Gltima en (37) queda: 
Asi, la (40) conjuntamente con la (36) son las formas desdobladas 
de la ecuaci6n hidrostktica (16.5). 
Entonces en nuestro sistema original (16) reemplazamos las (16.1) 
y (16.2) por las (28) y (29) respectivamente, la (16.3) por la ( 3 1 ) ,  la 
(16.4) por la (23), la (16.5) por la (36) y (40) simult$neamente. 
~demhs la (16.6) y (16.7) quedan satisfechas por 10s prornedios 
representativos de mayor escala def inidos segGn (33); $, To, I), y N,. 
Con las consideraciones anteriores nuestro sistema original (16) 
se transforma en el siguiente sistema (41) donde se ha omitido por 
simplicidad la barra sobre las variables proinedio definidas segh 
(18). mod0 que de ahora en mds todas aquellas variables que 
aparezcan sin indicaci6n especi.1 alguna se refieren a esos promedios, 
pero se mantendrk el subindice"aU para 10s promedios de mayor escala y el 
supraindice ' para 10s apartamientos en mesoescala. Por Gltimo se 
destaca que en la fuerza de presi6n se ha despreciado o ~ '  frente a oc, 
como ya hicimos antes. Esto iiltimo tiene una ventaja adicional que se 
ver& mhs adelante. Asi, el sistema (41) queda: 
p = Po+P' 
e', e-w 
El sistema (41) constituye un sistema cerrado de 8 ecuaciones con 
8 inc6gnitas: u, v,  w, e . e', p, po y p' . Tanto & coao 8. se calculan 
de la siguiente forma: 
donde y Poo son valores de referencia en euperficie y que se 
toman constantes. Por Gltimo, f pa fue definido antes y 10s 
coeficientes de intercambio turbulent0 K,, K%, KTk y KT1 se definirh 
d s  adelante. Las tres primeras (41.1) a (41.3) constituyen las 
ecuaciones de pronbstico para u, v, y 9 respectivzkente; mientras que 
las cinco Gltimas (41.4) a (41.8) constituyen las ecuaciones de 
diagdstico para w, pQ , p' , p y 8' respectivamente. 
2.2 DOMINIO DE RESOLUCION 
Por las caracteristicas de este modelo es conveniente tratar por 
separado las caracteristicas del dominio vertical y las del dominio 
horizontal. En primer lugar trataremos a1 dominio vertical. Este sigue 
en lfneas generales el adoptado por la mayoria de 10s autores y que ya 
f uera utilizado en modelos previos (Berri, 1977 y Berri, 1978). 
En la capa limite atmosfbrica sq pueden distinguir dos subcapas 
con caracteristicas distintas y perf ectamente def inidas : una capa de 
superficie y una capa espiral. La capa de superficie se extiende desde 
la superficie terrestre hasta una altura que, aunque variable, es de 
algunas decenas de metros. En este trabajo se toma un valor constante 
de 40 metros. Por encima de 6ste se extiende la capa espiral hasta una 
altura de alrededor de 1500 metros sobre la superficie terrestre, 
aunque 6sta tambien es variable. En esta capa la fuerza de friccibn 
decrece con la altura y por efecto de la fuerza de Coriolis, el viento 
rota con la altura hasta alcanzar la direcci6n del viento geostrbfico 
en el tope H de esta capa que se toma constante e igual a 1500 m. En 
esta capa se reauelve el sistema (41) tal cual estb planteado. La capa 
de superficie se caracteriza por la casi constancia, con la altura, de 
10s flujos verticales de momento y calor, ya que esos varfan tan 8610 
un 10%. A consecuencia de esto el viento crece rspidamente con la 
altura pero no varia su direccibn. Como 10s t6rminos de difusi6n 
turbulenta son 10s de mayor orden de las (41.1) a (41.3) y si 
suponemos que las variaciones temporales son pequefias comparadas con 
aquellos, las (41.1) a (41.3) se transforman en la capa de superficie en: 
donde se ha considerado ademQs que la. difusi6n horizontal es 
tambi6n despreciable frente a la vertical. La capa de superficie es la 
porcibn de la capa limite atmosf6rica miis estudiada por su 
proximidad a1 suelo. La teoria de la similitud de Monin-Obukhov 
(Haugen, 1973) presenta una descripci6n de la capa de superficie que 
ha sido verificada por numerosos autores y es ampliamente reconocida en 
toda la bib1 iografia especializada. Esta teoria postula que la 
soluci6n a1 sistema ( 4 2 )  ~s i i  s'gui~nte: 
donde en 1d (43.1) se rrata ill zodulo del v l t ? - i i u l U I = I  u8+ v i I  y 
luego se hace u = ) ~ j  cosa y v =lVl sen*, donde 2 representa el Qngulo 
que forma el viento con la direcci6n de las isobaras que es la 
direcci6n del viento geostr6fico; k es la constante de Von Karman, u, 
la velocidad de fricci6n y 8, es un flu jo turbulento de calor 
- 
norrnali zado con u, , B=-V~'/&. Los gradientes adimensionales 0, , 
+khan sido evaluados por diferentes autores. En estc trabajo se adoptan 
10s de Businger (1973), que son m&s 10s aceptados: 
~i L ) O  
donde L represents l a  l ong i tud  de Monin-Obukhov: 
Las ( 4 3 . 1 )  y ( 4 3 . 2 )  han s i d o  in tegradas  por Paulson (1970) ,  
obtenihndose:  
donde : 
- z L N [ ( 1 + f w - i ) / 2 1 + ~ ~ f i ~ f  $M-2)/2] Pw - 
- < 0 (48.1) 
4 
en donde 0 es el valor de 8 en z=z, siendo este Gltimo el 
parhmetro de rugosidad que en este trabajo se tom6 igual a 1 cm. 
Asi, dentro de la capa de superficie, las ecuaciones de 
pron6stico (41.1) a (41.3) se trans£ orman en las siguientes ecuaciones 
de diagnbstico: 
Lasventajasde incluir esta capa de superficie de flujos constantes 
son b6sicamente dos; la primera es que permite utilizar 10s postulados 
de una teoria suficientemente verif icada, la de la similitud de 
Monin-Obukhov; y la segunda es que facilita la soluci6n nurn6rica ya 
que no requiere de muchos niveles para resolver convenientemente la 
zona de mayores gradientes verticales de u, v y 8. La utilizacibn de 
esta capa en modelos nu&ricos es discutida en extenso, por Taylor y 
Delage ( 1971 ) . 
Es decir que las (50.1) a (50.3) son ecuaciones para la 
interpolacih entre 10s valores de u, v, y 0 entre el tope de la capa 
de superficfe h y el nivel del parhetru de rugosidad z, que es donde 
se define 8 (t) que ser8 el forzante del modelo. 
El dominio vertical del modelo queda definido por 12 niveles: 
'1.01, 10, 40, 80, 140, 220, 350, 550, 800, 1100, 1500 y 2000 metros. El 
primer nivel 0.01 metros es coincidente con el parhlnetro de rugosidad 
z , ,  el tercer nivel 40 metros es coincidente con el tope de la capa de 
superficie h, el penGltimo nivel de 1500 metros es coincidente con el 
tope de la capa limite H y el Gltimo nivel de 2000 metros es el tope 
material del modelo. El espaciamiento es del tip0 logaritmico-lineal 
obteniendose asi mayor resoluci6n en las capas 6 s  hajas (el h e  
crece logaritmicamente) y menor resoluci6n en las capas d s  altas (At 
tiende a ser constante), logr6ndose asi mayor resoluci6n en las 
capas 16s bajas donde 10s gradientes verticales son mayores. 
El dominio horizontal del modelo es tal que una de las coordenadas 
es yaralela a la costa y la otra coordenada es localmente perpendicular 
a la anterior. En la Figura 1 se rnuestran las nuevas coordenadas x", Y* 
Esta distribuci6n de coordenadas ha sido dibujada a mano con dos 
criterios fundamentales; el primer0 que haya mayor resoluci6n cerca de 
la costa que es donde se dan 10s mayores gradientes horizontales; el 
segundo criterio es que ambas coordenadas sean localmente 
perpendiculares. Se logra asi una resoluci6n dif erencial tal que 
lejos de la costa, donde 10s gradientes horizontales son rnenores, 10s 
incrementos A x  d Q y  superan en un factor 5 a 10s mismos sobre la costa. 
Este cambio de coordenadas irnpone una transformacibn del sistema (41)  
en la horizontal. En la vertical no es necesaria la transforrnaci6n ya 
que, como se ver6 &s adelante, el problema unidimensional de 
espaciamiento variable se puede tratar fAcilmente. 
2.3 TRANSFORMACION DE COORDENAUAS HORIZONTALES 
Para la transf ormacibn del sistema (41) seguiremos bhsicamente 
el tratamiento de Ferreri y Ventura (1982),desarrollado en detalle para 
este modelo en Berri (1986). 
Se quiere resolver un problema diferencial: 
en un recinto R que tiene una forma arbitraria. El problema 
diferencial (51) es el sistema hidrodinhico de ecuaciones 
diferenciales (41). El recinto R tiene una forma adaptada a las  
caracteristicas topogr6f icas de la regi6n de aplicaci6n del modelo. 
La transf ormaci6n de coordenadas permite def inir otro recinto, R", que 
..s un recinto regular donde 10s puntos en 10s que se resolver6 el 
nuevo problema dif erencial estb regularmente espaciados.  AS^ , el 
problema (51) se transform en: 
M 
en el nuevo recinto R . El problema (51) esth definido en el 
sistema de coordenadas: 
a1 cual queremos transformar segGn su inversa: 
La inversa (54) existid si (53) es continua, con derivadas 
continuas y adea6s: 
en todo el recinto J es el jacobiano de la transformacibn (Rey 
Pastor, 1957). 
Como se desea resolver el problem (52) las nuevas expresiones 
deberhn estar en funci6n de 10s x; . El problem bbico se reduce a 
obtener las expresiones de 10s operadores diferenciales de primer y 
segundo orden que aparecen en el sistema hidrodinbico que define 
(51). De (53) se obtiene: 
donde estos operadores son aplicables a las funciones d de (51). 
Como la transformacibn sigue la topografia, las nuevas 
coordenadas se eligieron manualmente y su disposicibn se muestra en la 
Figura 1. 0 sea que se conoce (53) pero no (54). Por lo tanto hay que 
calcular 10s coeficientes de (56) usando las propiedades de la funci6n 
implicita del c~lculo dif erencial (Rey Pastor, 1957) : 
donde J es el jacobiano de (55), Jj; es el jacobiano que se 
obtiene a1 eliminar la fila y columna j, i de J. Como 10s x p  son 
independientes enkre sf, 10s coeficientes de (56) se obtienen 
aplicando (57) a x. A *  
Pero el sistema hidrodinArnico incluye derivadas segundas que se 
pueden obtener a partir de (56) derivando respecto de xk: 
Si se aplica nuevamente (56) a 3 / a x; se ubt lena:  
la que reemplazando en (59 )  permite obtener: 
Los thrminos turbulentos en las ecuaciones del sistema ( 4 1 )  
presentan operadores de la f orma 2' / 3 $ . Asi, 10s terminos que 
interesan se obtienen haciendo k = i en (60): 
* 
Z Para poder aplicar (61 )  is necesario conocer 10s operadores 3 Xj / 2 .  estos Gltimos se pueden hallar aplicando (61) a xk: 
X k p a'. -& + =d 3 ' 3 k  * 
3 ~ ;  = ax;  ax;ax, (1 
La (62) define un sistema de cuatro ecuaciones y cuatro 
inc6gnitas que son 10s cuatro coeficientes de dzxF /b t  que hacen falta 
para (61). 3 
La transformacibn que se eligi6 es independiente del tiempo y 
vincula puntos del espacio fisico (x,y) con puntos del espacio 
transf ormado (x*, yR) mediante : 
x " =  X * ( X , Y )  
Como la transformaci6n se hizo manualmente, se dibuj6 las nuevas 
coordenadas horizontales (x', f ) siguiendo b4sicmente la costa con un 
espaciamiento logaritmico de la coordenada normal a la costa. La 
coordenada x *  es perpendicular e y *  paralela a la costa, 
respectivamente. Como el modelo se resuelve en puntos discretos, a610 
en ellos es necesario conocer 10s coeficientes de la transformaci6n. 
En realidad no se conocen las (63) sin0 sus inversas: 
x =x (x" ,  y") 
por ello fue necesario desarrollar (58), (61) y (62). Las 
derivadas primeras se obtienen de (56), teniendo en cuenta (63): 
3 - & P a  - 
ax - 3x ax*  + 2+* %* 
6' ax.,? a q =  ay a x *  4$3?*$* 
cuyos coeficientes se obtienen de (58) teniendo en cuenta (64): 
ax*  - I 
- = ( - 1 )  3 a, 
Y a Y  
donde J es el jacobiano d e  la transformacibn (64): 
J= a ( x , Y ~  (x:y*)- - [a a x *  ~ y *  d y *  +J a
Reemplazando (66) y (67) en ( 6 5 ) ,  se obtiene la expresibn final 
para las derivadas primeras: 
q,'~ ax* ay* 
Ids derivadas segundas se obtienen de (h l ) ,  teniendo en cuenta 
(63) : 
a x *  + 3" 
ay a ~ * a y  
Z pero falta conocer 10s coef icientes aZx* /,)xi . Si se tiene en J 
cuenta la ( 6 3 ) ,  aplicando las dos de (69) a x e y sucesivamente se 
obtiene un sistema de cuatro ecuaciones con cuatro inchgnitas que son 
10s coef icientes aAx*/axL , h?/by2, >?/2x2 y 3>'/hy? 
a2x*  a x  + a2y2* dx + 3 ~ -  --
a x r  a x *  a~ a y  ( )  2% 3 x X L  + 
y el sistema (70) se resuelve por determinantes. 
S61o resta en el sistema (41) reemplazar las derivadas primeras 
2 / a 3 por su expresi6n (68) y las derivadas segundas 3 / 2 xF por su 
expresi6n (69). teniendo en cuenta para esta Gltima (70). hsi, el 
sistema (41) queda expresado, en las nuevas coordenadas, en terminos 
de las derivadas POX" y az/d$ , con coef icientes 3 x; /ax: y hr/)xTZ . 
Por simplicidad en el tratamiento. las derivadas primeras y seg;ndas se 
reemplazarh por sus expresiones (65) y (69). donde 10s coeficientes 
de estas dos Gltimas se obtendrh de (66) y (70). 
Vamos a desarrollar primer0 la (41.1). Previamente vamos a 
desarrollar el product0 de derivadas de 10s thrminos difusivos: 
Se reemplazan ahora las derivadas primeras de (65) y las derivadas 
segundas de (69) en (71) y se reagrupan en terminos de las derivadas 
de u en el nuevo sistema de coordenadas la (71) queda as$: 8 
ax*(=* & H + u f f  ~ K u ) +  LLaxf- ~r&*+ -
a y  ax ax ax* a x  a3yp 
En esta Gltima aparecen thrminos de la forma fe tjrminos 
advectivos: au/a# y au/ay6: thrminos difusivos: a2u/bx* y au/ ayqZ y 
un termino mixto pu/ 2 x* 3 Y* , todos ellos product0 de la 
transf ormaci6n. Pero ahora las velocidades de advecci6n tienen una 
forma d a  compleja que la tradicional en el sistema de coordenadas 
original. El termino de la presibn aparece desdoblado y la difuai6n 
vertical inalterada ya que la transformaci6n afecta sblo las 
coordenadas horizontales. Por Gltimo , el termino de Coriolis no 
cambia ya que no contiene derivadas. 
Si se desarrolla la componente de la ecuaci6n de movimiento para 
v, (41.2) de igual forma que se hizo con la (41.1) se llega a una forma 
similar que la (72) con 10s mismos coeficientes que multiplican a las 
derivadas en el nuevo sistema ya que 10s t6rminos en derivadas 
parciales de u y v son 10s mismos. Lo mismo pasa con la ecuaci6n 
termodinbca (41.3) pa que sus tCrminos advectivos y difusivos 
tienen la misma forma que en (71) cambiando u por 8 dentro de las 
derivadas. 
Es por lo tanto conveniente introducir las siguientes funciones 
auxiliares para las dos componentes de la ecuaci6n de movimiento: 
+ K  jd23*+ as2  3 y  q*) + ~ * ( ~ ~ ' a ~ ~ + ~ + ~ k u )  -- 3 y  y a x *  a y T  
d * $$ + *) + a y  q* (ax* 3y ax *  &* + w* 3 y  a1l-i y* 
y las siguientes funciones auxiliares para la 
termodinhica : 
Ahora estamos en condiciones de escribir el sistema (41) en el 
nuevo sistema de coordenadas. Para ello escribiremos ambas componentes 
de la ecuaci6n de movimiento (41 -1 )  y (41.2) segGn el desarrollo (72) 
en t6rminoa de las funciones auxiliares (73); la ecuaci6n 
termodinhca en t6rminos de las funciones auxiliares (74) y la 
ecuaci6n de continuidad (41.4) reemplazando las derivadas segGn x e y 
por las expresiones (65) en funci6n de x" e y*. Finalmente y a efectos 
de mantener la uniformidad copiaremos la (41.5) a (41.8) que no sufren 
cambio. Asi, el sistema de ecuaciones que gobierna a1 modelo en su 
forma final es: 
.&, 4 U A / . l f  a& + ~ U X M Z  dcC + A u x M ~  
at a x *  
+ AUxM4 C ~ ~ ~ + A L I X M S  + W d y  
3Y*  8x33 * d t  
-O(o d *,tfr (75.1) 
a x  ay 
+ . ~ ~ x A 4 3 ' L f  A u x M 5 d 2 f l  
3 ~ 2  + - w a& d%* dy* &z 
El sistema anterior (75) se cierra con la definicibn de 10s 
coeficientes de intercambio turbulent0 de momento y calor tanto 
horizontales como verticales. Se adopta la postulaci6n de O'Brien 
(1970) para el coeficiente vertical de momento & ya que la misma es la 
d s  ampliamente reconocida en la literatura sobre el tema. Resulta de 
una interpolaci6n polinbmica entre el valor de este coeficiente en el 
tope de la capa de superficie, Ka(h); y el valor del mismo en el tope 
de la capa limite Kz(H) donde se adopta un valor pequeiio porque alli 
la mezcla turbulenta esth muy reducida. A consecuencia de esta 
interpolaci6n el dximo se obtiene a una altura que es 
aproximadamente ~ / 3 .  Esto Gltimo coincide con observaciones como por 
ejemplo Sato (1981). El coeficiente de intercambio K s  (2) tiene la 
siguiente expresi6n : 
donde se adopta el valor de 10'm2s4para Ka(H) y K,(h) viene dada 
por la siguiente expresi6n que surge de la teoria de la similitud de 
Monin-Obukhov (Haugen, 1973): 
La f ormulaci6n para el coef iciente de intercambio t~rbulent?~ 
calor K-es anhloga a la (76) donde se asume el mismo valor de 10 m s 
para KdH) y Y h )  viene dado por: 
Los coeficientes de intercmbio turbulent0 en la horizontal se 
definen en funci6n de 10s de intercambio vertical como lo sugieren 
Ross y Orlanski (1982) haci6ndolos directamente proporcionales a1 
cuadrado del cociente de escalas: 
donde A s  es un valor medio de la separaci6n entre puntos en la 
horizontal y h z es un valor medio de la separacibn entre puntos en la 
vertical. 
Esta formulaci6n de 10s coeficientes de intercanbio en la 
horizontal surge de considerar que la difusi6n turbulenta es 
isotr6pica de modo que la transferencia turbulenta por unidad de 
gradiente es la misma en la horizontal que en la vertical: 
El (75) constituye un sistema de ecuaciones diferenciales en 
derivadas parciales y no lineal. Por lo tanto no admite una solucihn 
analitica y es necesario utilizar mhtodos num6ricos. Estos incluyen 
10s siguientes : dif erencias f initas, elementos f initos , mhtodos 
espectrales o pseudoespectrales e interpolacibn polinbmica. En 
modelado de mesoescala 10s mhtodos d s  comunes son diferencias 
finitas o elementoe finitos. Los elementos finitos constituyen una 
tbcnica que cada vez gana d s  simpatizantes debido a su exactitud 
pero tiene el inconveniente de su alto costo en tiempo de c6mputo ya 
que las funciones de base deben ser recalculadas toda vez que las 
variables del modelo cambian. Thacker (1980) discute y compara 10s 
resultados obtenidos en un modelo de cuenca ocednica utilizando 
elementos f initos y dif erencias f initas sobre reticulos irregulares . 
Encuentra que no hay diferencias importantes entre 10s resultados 
obtenidos por ambas tbcnicas. 0 dicho de otro modo, a1 introducir 10s 
elementos finitos no mejoran sustancialmente la solucibn a pesar de 
incrementar notablemente el tiempo de cbmputo . Las dif erencias f initas 
sobre reticulos irregulares representan de algfin mod0 un punto 
intermedio entre el m6todo de las diferencias finitas sobre reticulos 
regulares y el mbtodo de 10s elementos finitos. 
En este trabajo se eligi6 el m6todo de las diferencias finitas 
sobre reticulos irregulares. Es conveniente, en funci6n de la 
claridad de entendimiento, tratar por separado la discretizacibn de 
10s t6rminos advectivos y difusivos y a su vez cada uno de hstos en 
su forma horizontal y vertical. 
Antes de entrar en 10s detalles conviene destacar que el rn6todo 
utilizado es explicito. Si bien 10s mhtodos implicitos o 
semi-implicitos gozan de buenas cualidades de estabilidad , presentan 
el inconveniente de requerir d s  tiempo de c6lculo. Los mhtodos 
explicitos, correctamente aplicados, son condicionalmente estables 
asi que mientras se respeten 10s criterios de estabilidad esta hltima 
queda asegurada. 
Los thrminos advectivos se discretizan mediante una 
diferenciacihn adelantada en el tiempo y corriente arriba en el 
espacio (Richtmyer and Morton, 1967). Si $' representa cualquiera de u, 
v d 8 de (75.1) a (75.3) y s una coordenada cualquiera, la tipica 
ecuaci6n advectiva : 
expresada en diferencias finitas queda: 
donde el supraindice 3 indica el instante de tiempo y el 
subindice i el punto en el espacio. Este esquema es estable si el 
nCero de Courant Cu = cy At/ As 6 1 (Richtmyer and Morton, 1967), de 
modo que este Gltimo determina el At a emplear. Utilizando valores 
tipicos en este modelo se obtiene un A t  advectivo de alrededor de 120 
segundos . 
Los t6rminos difusivos horizontales se discretizan mediante una 
diferenciacidn adelantada en el tiempo y centrada en el espacio, de 
modo que si sk es cualquiera de las dos coordenadas horizontales, la 
tipica ecuaci6n dif usiva: 
expresada en diferencias finitas queda: 
& y este esquema es estable si se cumple la siguiente condici6n 4Ki 
At/~si< 1 (Richtmyer and Morton, 1967), que permite determinar el At 
difusivo a emplear. Utilizando valores tipicos se obtiene que el mismo 
es aproximadamente 25 segundos. Ya que estos valores de At son 
variables durante el proceso de integraci6n y es necesario adoptar el 
dnimo de 10s dos, se utiliz6 At = 15 segundos para asegurar la 
estsbilidad. 
Ee conveniente desracar que en (80) ee expresa A s  en forma 
variable mientras que en (81) no. Debido a la traneformaci6n utilizada 
en la horizontal, la distancia entre puntos del espacio transformado es 
constante e igual a 1, pero en la vertical no, ya que el espaciamiento 
es logaritmico-lineal . 
Los t&rminos difusivos en la vertical tienen la forma general: 
y se discretizan de la siguiente forma (Estoque and 
Bhumralkar, 1970): 
que surge de discretizar la (82) asi: 
y en donde: 
Como KVrepresenta a 10s coeficientes de intercambio vertical de 
momento o calor y es siempre positivo, la expresi6n anterior 
representa dos sucesivas discretizaciones, para una derivada de primer 
orden, de la f orma (80) es decir corriente arriba. La (83) determina 
que 10s coeficientes K,,se deben calcular a mitad de camino entre 10s 
puntos en la vertical. 
Las ecuaciones evolutivas (75.1), (75.2) y (75.3) se resuelven 
sumando las contribuciones simult6neas de todos 10s thrminos a la 
diferenciaci6n adelantada en tiempo de la tendencia, quedando 
respectivamente: 
donde el subindice p representa a1 punto (i, j ,k) 10s cuales a su 
vez representan posiciones sobre 10s ejes x* ,  y*, z respectivamente. El 
supraindice i indica el instante en que es calculada cads cosa; Ax+, Ab+ 
y h2 para u, v, d 8 signif ican discretizaciones segfin el lado derecho 
de (80) en las direcciones x*, ,y *, z segh 10s signos de AUXMl . AUXM2 
(para la (84.1) y, (84.2)) o AUXT1, AUXT2 (para la (84.3)) y w 
respectivamente ; A$ y 4; signif ican discretizaciones segfin el lado 
derecho de (81) en las direcciones x ' e y * respectivamente. El operador 
tpara 10s thrminos mixtos se discretiza as$: Y 
donde L) representa aqui a u, v, d 9 . Los thrminos D I M ,  DIFVZ 
y DIFBZ representan discretizaciones segiin el lado derecho de ( 8 3 )  
donde intervienen Kz en la (84 .1)  y (84.2) y KT% en la ( 8 4 . 3 ) .  El 
operador A? d Ale para 10s thrminos de presion representa una 
discretizacibn centrada en el espacio, es decir: 
Los terminos Dx * x ,  Dy x ,  Dx * y Dy " y que representan 
respectivamente a: a x * b x ,  Jy*/Jx, ax*/by y 3yA/3y se calculan segiin 
sus definiciones ( 6 6 ) .  usando el jacobiano de2 ( 6 7 ) .  Tanto estos 
operadores como 10s ak*/axz, a\*/hy2, ~)*/AX' y a y  */dya que aparecen 
en AUXMl a AUXM5 y AUXTl a AUXT5 y que se calculan resolviendo el 
sistema (70) quedan en funci6n de las siguientes funciones que se 
aproximan por diferencias finitas centradas: 
( i , ~ ) =  [ ~ ( i + d , j ) -  ~ ( L - l , j ) ] / ~  
ax* 
Las funciones AUXMl a AUXM5, d e f i n i d a s  en (73) y las AUXTl a AUXT5 
d e f i n i d a s  en  (74) es thn  a d e d s  en  funci6n de  u, v y de  las der ivadas  
d p  10s c o e f i c i e n t e s  d e  intercambio KH y KTH en  las d i r ecc iones  d e  x * e 
y . E s t a s  iiltimas der ivadas  se ca l cu lan  tambihn por d i f e r e n c i a s  
f i n i t a s  cen t r adas  en forma an6loga a las  dos primeras de  (87). 
La ecuaci6n de  cont inuidad (75.4) se i n t e g r a  as$: 
donde si Y r ep re sen ta  t a n t o  a u d v: 
lo cual representa un promedio de la divergencia horizontal entre 
10s niveles k-1 y k. 
Finalmente, las formas desdobladas de la ecuaci6n hidrost6tica 
(75.5) y (75.6) se integran respectivamente: 
2.5 INICIALIZACION Y CONDICIONES DE CONTORNO 
El (75) es un sistema de ecuaciones diferenciales en derivadas 
parciales no lineal y evolutivo en el tiempo. Constituye por lo tanto 
un problem de valor inicial y de valor de contorno o frontera ya que 
el dominio espacial es finito. 
El sistema (75) se inicializa con un conjunto de valores de las 
variables tal que sea soluci6n del mismo. Se elige una situacibn de  
homogeneidad horizontal, es decir: 
donde y representa cualquiera de las variables del sistema (75) 
except0 p y p, ya que sus gradientes horizontales van a definir el 
movimiento horizontal. Se define adem& una distribuci6n vertical de 
la temperatura potencial que sigue un gradiente adiabhtico seco: 
y ,  por Gltimo, se elige un estado no perturbado asi que: 
I I p =  e = o  
con (92), (93) y (94 )  el sistema (75) se reduce a: 
ya que p=p,por (94) y donde las restantes ecuaciones de (75) 
guedan asi: 
En la atm6sfera libre, por encima de la capa limite, donde $a 
fuerza de fricci6n se hace despreciable las (95.1) y (95.2) tienen la 
siguiente soluci6n estacionaria, es decir cuando du/bt = Jv/At = 0: 
la soluci6n de (97 .l) y (97.2) para u y v def inen el viento 
geostr6f ico u6 y v, respectivamente . 
Se elige un estado inicial tal que es barotrhpico por lo tanto 
ub y v6 no varfan con la altura y por lo tanto tampoco lo hace el 
gradiente horizontal de presibn de mod0 que es posible reemplazar a 
este Cltimo en funci6n del viento geostrbfico. Asi, el sistema 
(95) se puede escribir como sigue: 
.a = f  (flea+ d- ( ~ $ 4 )  
at az at 
a Y - _ f  ( u -  u 
at- 
0 
La inicializaci6n procede de la siguiente forma: 
I- se definen Tw , P, , ub y vG 
:!- se calcula o ~ o  p r (41.9) y 9, por (41 010) 
.;- se calcula u(z) y v(z) integrando (98.1) y (98.2) 
discretizadas en forma equivalente a (84.1) y (84.2) 
respectivamente. 
*i- se calcula p,(z) integrando (98.3) desde superficie a partir 
de P,
donde la integraci6n de (98.1) y (98.2) se realiza, utilizando 
la definici6n de Kz de (76), durante 60 horas d 3 periodos 
inerciales (un period0 inercial es 2 V / f )  para remover de la 
soluci6n las oscilaciones inerciales (Mahrer and Pielke, 1976). 
AdemAs, esta integraci6n se realiza a partir del nivel de z=40 
. metros que es el tope de la capa de superficie. El nivel de 2-10 
metros resulta de una interpolacihn entre valores previos de u y v en 
z=40 metros y u=v=O en z=z,, utilizando las (50.1) y (50.2). En estas 
Gltimas v, es cero ya que 8 no varia con la altura y u* sale 
tambi6n de valores previos de u y v en z=40 a travb de las mismas 
(50.1) y (50.2). Este proceso converge siempre e independientemente 
del primer valor previo que se elija para la integracihn de (98.1) y 
(98.2). 
El proceso de inicializaci6n continua asi: 
+t 5- se calcula (x* , , z) integrando (98.4) y (98.5) en la 
horizontal 
6- se iguala ~(x*,~:,z)=u(z) 1 x* * 
v(x*, y ,z)=v(z) V x", y 
debido a la ecuaci6n (92) 
7- w=O x*, z por (92) y porque w=O en super£ icie 
8- se iguala p=p, y 9 = 8, Vx*, y*, z por las condiciones (93) y 
(94) 
vari 
De esta forma queda definido el conjqnto inicial de las 8 
.ables del modelo: us v, w ,  p, p, , e y 8 . 
Como el modelo se integra dentro de un dorninio finito es 
necesario definir las condiciones de contorno o frontera. Para esto es 
conveniente distinguir entre frontera superior, frontera inferior y 
fronteras laterales. 
La frontera superior se define a 10s 2 km de altura y constituye 
el limite material del modelo. En ella las condiciones son las 
siguientes: 
El slstema se integra hasta el n-.vel inmediatamente interior a 
aquel y que est6 situado a 1,5 km de altura y es coincidente con la 
altura H de la capa limite atmosf6rica. 
La f rontera inferior se define en el nivel del ~ar6rnetro de 
rugosidad z,  que se toma constante en todo el doqinio e igual a 1 cm. 
Las condiciones en ella son las siguientes: 
En las fronteras laterales las condiciones son las siguientes: 
1- fronteras norte y sur 
2- fronteras este y oeste 
donde 9 representa cualquiera de las siguientes tariables del 
nodelo: u, v ,  w ,  p', 9 y 6'. En ese con junto no se incluyen p r:i po va 
que sus gradientes horizontales son 10s que mantienen 121 movimiento 
horizontal. Las condiciones (101) se las conocen como las de 
flujo-gradiente tanto corriente arriba como corriente abajo del flujo 
(Pielke, 1984). 
Todo modelo e s  una r ep re sen t ac i& de l a  r c a l i d a d . 1 ~ ; ~  bondad de e s t a  
r ep rc sen t ac idn  dcpenderd dc l a  capacidad conputacional  d i spon ib l e  , fie 
observacioncs apropiadas  y d e l  e s t ado  d e l  conocimiento de l o s  
mecanis~nos f i s i c o s  que t i enen  luga r  en l a  atmo6fera.  Es por e l l o  
necesa r io  v c r i f l c a r  las so luc iones  que br inda e l  nodelo para  poder 
deterrninar c n a l  es e l  grado de a ~ r o x i m a c i d n  a  l a  r e a l i d a d  que logran  
s u s  r c su l t ados .  
Exis ten  t r e s  camirios para v e r i f i c a r  un modelo y  e s t o s  son: l a  
comparacidtl con so luc iones  a n a l i t i c a s  conocidas ,  l a  cornparaciOn con 
o t roy  rnodelos que hayan s i d o  dEsar ro l lados  en forma independiente  y ,  
por ul t imo,  la comparacidn con observaciones . 
La u t i l i z a c i d n  d e l  primer camino r equ ie re ,  como paso previ? ,  
l l e v a r  e l  s i s tema de ecuaciones a una forna  en  l a  que admita so luc ion  
a n a l i t i c a .  Esto sc puede l o g r a r  o  b ien  l i n e a l i z a n d o  el. sistema, o  b ien  
r e t en i endo  e l  sistema o r i g i n a l  no l i n e a l  e in t roduc iendo  per turbac ioncs  
muy pequeQas que den r e s u l t a d o s  esencialmentc l i n c a l e s .  Pcr  aupucsto 
que e s t o  u l t imo es vdl ido  cuand? se t r a t a  de sistemas no l i n e a l e s  
p a r t i c u l a r e s  que admitan so l ac ion  c n a l i t i c a .  En cua lqu ie r a  de 10s dos 
ca sos  e l  s i s tema se c i e r r a  con l a s  condiciones i n i c i a l e s  y  l a s  
condic iones  de  f r o n t e r a .  Pero l a  i r r e g u l a r i d a d  de l a  c c s t a  d e l  Eio de 
La P l a t a  p rc sen t a  inconvenien tes  t a n  s c r i o s  para  l a  determinacidn de 
l a s  condic iones  de f r o n t e r a  apropiadas que ob l iga  a  d e s c a r t a r  a  esta 
iorma de v e r i f i c a c i d n .  E l  Gltimo carnino tambicn s c  d c s c a r t a  ya quc no 
e x i s t e  un conjunto  de d a t o s  l o  suf ic ien te f f ien te  denso tar i to  en tiempo 
conlo en cspoc io  que perrnita una ccmparacio'n o b j e t i v a .  En consecuencia 
sc opt;  por l a  comparacidn con 10s r c s u l t a d o s  de o t r o s  modelos como 
mcdio dc v e r i f i c a c i d n .  Ccnsultandc P i e lke  (1986) surgen dos  modelos 
L r i d i n e n s i ~ n a l e s  y no e s t a c i o n a r i o s  que t r a t a r i  problemas de  c o s t a s  
" I regularcs  quc presen tan  c i e r t a  s i i n i l i t ud  con l a  c o s t a  d e l  Kio de La 
P l a t a .  El modelo de Mc Pherson (1970) quc s i n u l a  la  b r i s a  de  mar en l a  
Bahia de Galveston (Texas, EElJli) y e l  dc P i e lke  (1974a) que s i n u l a  l a  
b r i s a  dc mar en l a  peninsu la  dc F lo r ida  (EEUU). 
Para v c r i f i c a r  e l  p r e scn t c  modelo con cua lqu ie r a  de 10s dos 
rnodelos mencio~rados a r r i b a  se proccde do l a  s i g u i e n t e  forma. En p r i n ~ c r  
l uga r  se d c f i n c  un r c t i c u l o  con l a s  mismas c a r a c t e r i s t i c a s  que e l  d e l  
modelo cn cornparacio'n. Es tos  c a r n c t e r i s t i c a s '  se r e f i e r e n  a :  i g u a l  
d i s t r i b u c i d n  dc puntos en l a  I?or izonta l ,  i g u a l  d i s t o n c i a  c n t r e  puntos 
en l a  i i c r i zon tn l  c i gun l  Eorna y ubicac i f i  de l a  cos t a .  Debid0 a 
l i m i t a c i o n c s  en l a  capacidad d c  cornputacion d i spon ib l e  f u c  nccesar io  
r c d u c i r  t a n t o  e l  n6ma-o dc puntcs cn  l a  h o r i z o n t a l  como e l  ndmero d c  
nivelcs. ,4ui1que e l  n6mcrc d c  n i v c l c s  sea nenor,  e s t o s  co inc iden  con 10s 
niveles del nodelo en comparacidn. En segundo lugar se inicializa el 
modelo con 10s mismos datos que el nlodelo en comparacidn. Por dltimo, 
se integra a1 modelo por un deterrninado period0 dc tiempo y se 
confrontan 10s resultados obtenidos contra 10s del modelo en 
comparacidn en 10s mismos niveles y en 10s mismos instantes. Queda 
claro que para la realizacidn de estas verificaciones no se introduce 
cambio algun? en ?a estructura del modelo except0 aquellos datos de 
inicializacion que se mencionan explicitamente mas adelante. En ambas 
con~paraciones se definen reticules horizontales regulares coincidcntes 
con 10s de 10s rcspectivos nutorcs. Pero csto no constituyc en si mismo 
un cambio ya que un reticulo regular representa simplemente rin caso m&s 
que puedc ser resuelto por el m6todo de transformacidn de las 
coordenadas horizontales que se utiliza en este trabajo. 
Llamoremos Verif icocio'n-- ! a la integracidn del modelo con las 
rondiciorics del dc PIC I'hersun y Verificacion--2 a la correspondicntc 
intcgracidn dcl modelo con las condiciones del de Piellce 
El modelo de Mc Pherson (1970) es hidrostatico e incompresible. 
Sus ecuaciones de pron6stico son ambas componentes horizontales de la 
ecuacidn de movimiento y la ecuaciin termodinimica para u, v y 0 , 
respect~vamente . Las ecuaciones de diagndstico son la ecuacidn 
hidrostatic.1 y la ecuacion de continuidad parar y w respectivamentc. 
Aqui TT ,represents la funci6n de Exner. El sistema se cierra con la 
ecuacion de estado de 10s gases ideales y la definicion de la 
temperatura potencial. Mc Fherson no separa las escalas espaciales o 
temporales de 10s fendmenos asi que las cantidades a las que se refiere 
son la parte total de las variables dc movimiento y termodin;micas. Su 
siistema de ecuaciones es: 
Es necesario hacer notar 60s particularidades en el sistema de 
ecuaciones que utiliza Mc F'herson. La primera es que usa una forma 
difcrenciada con la altura de la ccuaci6n de continuidad, que de 
acuerdo con Pielke (1984, pag 362) es violatorio del principio de 
conservacio'n de la masa. La segunda es que no incluye tkrninos de 
difusidn horizontal en las ecuaciones de prondstico. La Figura 61 
muestra el dominio de resolucidn que utiliza Yc Pherson y en el 
recuadro interno el dominio en el cual se resuelve el presente modelo. 
El dominio de Mc Pherson tiene 70 x 15 puntos en la horizontal 
separados cada uno por 4 kilometros y 20 niveles separados cada uno por 
200 metros. Define una capa dc flujos turhulentos vcrticales constpntcs 
que se extielrde entre superficie y una altura h constante e igual o SC 
nstros. Los coeficientes de intercambio turbulent0 de momento y calor 
en la vertical crecen con la altura hasta alcanzar su valor miximo en 
el tope de la capa de superficie (h-50 metros) y luego decrecen 
exponencialmente alcanzando a 10s 2000 metros de altura el 10Z de aquel 
valor mgxilno. 
Para realizar esta verificaci6n se establcce un domin.o de 11 x 13 
puntos en la horizontal separados cada uno por 4 kilometros y 12 
niveles en la vertical: z, ,10 m y desde 50 m hasta 18>0 m 10 niveles 
separados cada uno por 20U rn. Sc realiza la integracion del modelo por 
, un period0 de 8 horas a partir d c  las 08 hora local, instante en el 
c u a l  se suyone que e l  g r ad i cn t e  h o r i z o n t a l  de tcmperatura  es cero .  El 
f o r z a n t e  d e l  modelo e s  e l  mismo que u t i l i z a  blc Pherson quien d e f i n e  en 
todo i n s t a n t e  a  l a  temperatura en e l  n i v e l  z=z, de l a  s i g u i e n t e  forma: 
, I 1 ( z o  ) = 283 + s i n ( 2  f l  t / 2 4 )  sobre  t i e r r a  
=. 283 sobre  agua 
- C'.S(T(tie).i.'l'(ag)) sobre  l a  c o s t a  
donde t es e l  tiempo en horas  a p a r t i r  de l a s  08 hora l o c a l .  
l a  m6xima d i f e r e n c i a  de tempcratura  e n t r e  e l  mar 7 l a  t i e r r a ,  que es de 
10 grados,  s e  a lcanza  a  las 16 hora l o c a l .  Los o t r o s  da tos  de 
i n i c i a l i z a c i d n  son 10s s i g u i e n t c s :  
i = 7 . 2 9 r 1 0 - ~  scg-' (30' H) 
11 = 50 m 
zo = 1 cm 
11 = 1850 m (Mc Pherson usa 3850 m) 
u = v = w = o  
'l'(z) = 283 - 0.008 z 
Es de d e s t a c a r  que e l  Gnico d a t o  de i n i c i a l i z a c i d n  que no co inc ide  
con Mc Pherson es e s t e  d l t i n o .  La formulaci6n de 10s coef i c i c n t e s  dc 
ir;tercambio v e r t i c a l  K que u t i l i z a  14c Pherson es t a l  que l o g r a  un 
r ap ido  dccrecimiento dc 10s mismos con l a  a l t u r a ,  por s u  forma 
exponential, a pesar  de u t i l i z a r  un va lor  grandc de 11: 
donde R(h) es e l  va lor  de K en z,=h y m=4.75. En cambio, este 
nlodelo d e f i n e  K como una interpolation polin6mica c6bica e n t r e  10s 
v a l o r e s  K ( H )  y K(h) y por l o  tarito r e s u l t a n  m&s dependientes  d e l  va lo r  
de II que 10s que u t i l i z a  Hc Pherson. Por e l l o  f u e  necesa r io  u t i l i z a r  un 
v a l o r  menor de H para l o g r a r  una conf igurac idn  s i m i l a r  de R en l a  
v e r t i c a l .  Los va lo re s  de H y h t a n t o  en este modelo como en e l  de  Mc 
Pherson perlunnecen cons t an t e s  durarlte toda l a  i n t q r a c i d n .  
La F igura  65 a )  muestra e l  campo de movimiento ho r i zon ta l  a 10s 
250 m dc a l t u r a  y supcrpuesto e l  campo dc movimiento vertical a 10s 850 
m de  a l t u r n ,  seg;n e l  modelo dc Mc Pherson, ambos a l a s  2 horas  de 
i n t eg roc i&.  Los mismos r e s u l t a d o s  con este modelo se muestran en l a s  
Figuras  53 a )  y 64 a )  respec t ivan~ente .  Ambos modelos muestran como e l  
niovimiento adquiere  componente perpendicular  a l a  c o s t a  y hac i a  e l  
c o n t i n e n t e  ya que al l :  l a  p res idn  esta descendiendo como consecuencia 
d r l  p rogres ivo  calentamiento que t i e n c  l u g a r  sobre  e l  cont inente .  Esto 
yrovoca convergencia d e l  moviniento h c r i z o n t a l  sobre  las cos t a?  este J' 
o e s t e  generondo movimientos de  ascenso,  pero provoca simultaneamente 
d ivergenc ia  sobre  l a  bahia  y sobre  l a  c o s t a  n o r t e  generando movimientos 
de  descenso. El movimiento de ascenso r e s u l t a  s im4 t r i co  r e spec to  de un 
eje imaginar io  sur - -nor te  quc pasa por e l  c en t ro  do l a  bahia .  Las 
F iguras  65 b)  (Mc Pherson) y l a s  63 b) y 64 ?I) muestran l o  nismo que 
las a n t e r i o r e s  per0 a l a s  4 horas  de in tegrac idn .  Se observan l a s  
m i s m a s  c a r a c + e r i s t i c a s  que a n t e s  pero en forma m i s  marcaada. La magnitud 
d e l  movimiento v e r t i c a l  en Mc Pherson se ha dupl icado mient ras  que en 
e l  presen te  nrodelo se Iia cuadrupl icado y se obscrva todavia  la  s i rne t r ia  
e n t r a  l a s  c o s t o s  este y oes t e .  
A l a o  6 horas  de i n t cg rac idn ,  F iguras  65 c )  (Mc Pherson) y 63 C)  Y 
G h  c ) ,  comienzan a d i s t i n g u i r s e  a lgunas  c a r a c t e r i s t i c a s  asimitricas. En 
10s puntos mas a l e j a d o s  de l a  c o s t a  ya se nota  clariunente l a  r o t a c i d n  
d e l  v i e n t o  hac i a  la derech? poor e f e c t o  de C o r i o l i s .  Sobre l a  c o s t a  
este, e l  e f e c t o  de  ro t ac ion  dc C o r i o l i s  co inc ide  con e l  e f e c t o  de 
r o t a c i h  por g rad i cn t e  de presio'n. Sobre l a  c o s t a  o e s t e  ambos e f e c t o s  
s e  contraponen y a  que sobre  el  con t inen te ,  c e r ca  de l a  c o s t a ,  e l  v i e n t o  
r o t a  h a c i a  l a  derecha por C o r i o l i s ,  pero sobre  l a  c o s t a  r o t a  hac i a  l a  
i z q u i e r d a  por e f  e c t o  d e l  g r ad i en t e  de presi6n.  En consecuencia,  se 
genera una zona p r e f e r i d a  de convergencia h o r i z o n t a l  y, por l o  t a n t o ,  
movimiento de ascenso sobre  l a  c o s t a  o e s t e  donde las velocidades 
v e r t i c n l e s  son por l o  mcnos un 50Z mayor que sobre  l a  c o s t a  este. Sobre 
l a  bahia  y en e l  con t inen te ,  hac i a  e l  n o r t e ,  predomina e l  movimiento de 
descenso. Es t a s  c a r a c t e r i s t i c a s  se aprec ian  en ambos modelos aunque en 
este modelo las velocidades v e r t i c a l e s  p o s i t i v a s  son mayores, 
r e f l e j a n d o  uIia mayor co~ivergertcia o d ivergenc ia  ho r i zon ta l .  Compa/rando 
las Figu ra s  65 c )  (Mc Pherson) y 64 c )  se a p r e c i a  que 10s rnaximos 
v a l o r e s  de w p o s i t i v o  sobre  l a  c o s t a  o e s t e  a lcanzan 10s 58 cm/s c o n t r a  
10s 9 cm/s de Plc Pherson, es d e c i r  seis veces mayor. En cambio sobre  l a  
bahia  y la  c o s t a  n o r t e  10s ma'ximos v a l o r e s  nega t ivos  de w alcanzan 10s 
-20 cm/s c o n t r a  10s .-G cni/s dc ?ic Pherson, es d e c i r  s o l o  tres veces 
mayor. I!sto Gltimo se ap rcc i a  c laramcnte comyarando 10s campos de 
movimiento ho r i zon ta l  4c l a  Figuras  65 c )  (Hc Pherson) y 63 c ) .  En e s t a  
dl t ima se olmerva que las l i n e a s  de mayor convergencia h o r i z o n t a l  nacen 
sob re  l a s  c o s t a s  o e s t e  y cstc a lnitod de camino de l a  bshia  y se 
ext ienden  hac i a  e l  noroes te  y nores t e ,  respectivamente.  h l  s u r  de e s t a s  
l i n e a s  e l  movimiento es hac i a  cl  n o r t e ,  a i e n t r a s  que a1 n o r t e  de las 
mislnas e l  moviaiento se desvi-s liacia l a  i zqu ie rda  y la  dcrecha , 
respectivamente. El canpo de movimiento responde a1 campo de ~residn 
que es, a su vez, consecuencia del campo de temperatura que se muestra 
en las Figuras 67 a) a d) (Flc Pherson) y 66 a) a d). En cualquiera de 
estas 6ltimas se observa que el gradiente de temperatur5 es 
perpendicular a la costa en cualquier punto de ella. La direccion de 
este gradiente define la direccidn del gradiente de presidn y en 
consecuencia el movimiento tqnderd a ser perpendicular a las costas. En 
Mc Pherson, en cambio, esto ultim? no es tan asi. El conjunto de 
Figuras 67 muestra una distribucion de tymperaturas no tan paralela a 
la costa, aun a las 2 horay de integracion (Figura 67 a)) cuando el 
posible efecto de adveccion es todavia despreciable y a pesar de que la 
funcidn de calentamiento, antes descripta, sigue estrictamente la forma 
de la costa. Mc Pherson dice (pag 772):". . . y la estabilidad no lineal 
es controlada con un filtro de 25 puntos que se aplica a 10s campos 
horizontales de movimiento y temperatura potencial en cada paso de 
tiempo.. ." .  AS^, logra reducir a un l,2.5X la amplitud de, las ondas de 
hasta 4 Ax 6 4 Ay de longitud y recien las ondas 10 A x  o 10 Ay retienen 
el 90 X de su amplitud. Consigue eliminar asi las ondas de longitud 
intermedia logrando una distribucidn espacial "ma's suave" que la que 
logra este modelo. Esta suavidad se aprecia muy bien comparando 10s 
campos de movimiento vertical de ambos modelos. Mc Pherson se ve 
obligado a introducir un suavizado explicito ya que no incluye tgrminos 
de difusidn horizontal que, es sabido, constituyen un suavizado 
implicit0 ya que son responsables de la disipacidn de la energia en las 
escalas menores. Pero tambien es cierto que Mc Pherson se ve obligado a 
suavizar tan fuertemente las soluciones ya que ademas utiliza un 
esquema nume'rico que es linealmente inestable que es centrado en el 
espacio y a4elantado en el tiempo. Como consecuencia de este fuette 
suavizado, Mc Pherson no obtiene una zona tan confinada de convergencia 
y por,lo tanto sus velocidades verticales positivas no crecen tanto ni 
tan rapidamente como en este modelo. Las Figuras 65 d) (Mc Pherson) , y 
64 d) muestran 10s campos de movimiento a las 8 horas de integracion. 
Ahora la diferencia entre 10s valores de w se ha reducido notablemente, 
59 cm/s contra 10s 24 cm/s de Mc Pherson, es decir un poco ma's que el 
doblc . 
Podemos resumir 10s resultados de esta verificaciok as$: 
1) se establece en ambos modelos una zona preferencial de 
convergencia sobre el interior de la costa oeste, por efecto de 
Coriolis; 
2) 10s valores de w sobre esta costa son mayores que sobre la 
costa este en un factor 2, en ambos modelos, muy evidentes a las 6 y 8 
horas de integracio'n; 
3) 10s valores absolutos de w que se obtienen con este modelo son 
mayores que 10s que obtiene Mc Pherson. Esto es d s  notorio en 10s 
valores positivos de w y en las primeras horas de integraciob. A las 6 
/ 
h o r a s  d e  i t i t e g r a c i o n  s o n  seis  v e c e s  mayores ,  m i e n t r a s  q u e  a l a s -8  horas 
de i n t e g r a c i d n  s o n  s 6 l o  d o s  v e c e s  mayores.  Los  v a l o r e s  n e g a t i v o s  d e  w 
. m u e s t r a n  una d i f e r e n c i a  mucho rnenor. h l a s  6 h o r a s  d e  i n t e g r a c i o n  s o n  
tres v e c e s  mayores  y l u e g o  esta d i f e r e n c i a  d i sminuye  h a s t a  que  se h a c e n  
casi i g u a l e s ,  e x c e p t o  e n  una zona  nuy prdxima a l a  d e  m & i m a  
conve rge r l c i a  h o r i z o n t a l  ?ohre la c o s t a  o e s t e .  
4)  estas z o n a s  d e  maxima c o n v e r g e n c i a  h o r i z o n t a l  y por  l o  t a n t o  
mdxima v e l o c i d a d  v e r t i c a l  p o s i t i v a  s o n  a d v e c t a d a s  h a c i a  e l  n o r o e s t e ,  
s o b r e  l a  c o s t a  o e s t e ,  y h a c i a  c l  ~ i o r e s t e  s o b r e  l a  c o s t a  este e n  ambos 
modelos.  En este modelo este e f e c t o  es menos marcado d e b i d o  a l a  
p e r s i s t e n c i a ,  e n  s u  p o s i c i 6 n ,  d e  l a s  z o n a s  p r e f e r e n c i a l e s  d e  
conve rge r l c i a  h o r i z o n t a l .  E s  iiiteresarite e l  e f  e c t o  d e  r e t r o a l i m e n t a c i d n  
e n t r e  l a  p o s i c i &  d c  la  mgxina v e l o c i d a d  v e r t i c a l  y la  d g b i l  a d v e c c i d n  
I !o r i zon tn l .  g c u r r e  que  l a  zoria d e  c o n v e r g e n c i a  no  f o r n a  un f r e n t e  
p e r p e n d i c u l i ~ r  a1 movimiento s i n o  que p r e s e n t a  una i n c l i n a c i o ' n  d e  45 
g r a d o s  r e s p e c t o  d e l  movimierito dominante  a1 s u r  y a1 este ( p a r a  la  
c o s t a  o e s t e ) ,  u  o e s t e  ( p a r a  l a  c o s t a  e s t e )  d e  d i c h o  f r e n t e .  E s t o  r e d u c e  
la  r y s ~ s u l t a n t e  d e  l a  componente d e l  rnovimiento p e r p e n d i c u l a r  a ?a l i n e a  
rle maxima c o n v e r g e n c i a  y y o r  l o  t a n t o  r e d u c e  l a  a d v e c c i o n  y e n  
c o n s e c u e n c i a  c o n t r i b u y ~  a l a  p x - s i s t e n c i a  c n  l a  p o s i c i d n  d e  esa l i n e a .  
5)  l a  n a g n i t u d  maxima que a lca r i za  e l  movimiento h o r i z o n t a l  e n  
arnbos modelos  es l a  m i s m a ,  e n t r e  6 y 8 n i / s  a l a s  8 h o r a s  de 
i n t e g r a c i d n .  
Flc Pher son  comenta a l g u n a s  e v i d e n c i a s  o b s e r v a c i o n a l e s  tales como 
una  d i s to r s io ' n  g e n e r a l  d e  10s campos h o r i z o n t a l e s  d e  t e m p e r a t u r a  
a l r e d e d o r  d e  l a  ~ a h i a  d e  G a l v e s t o n ,  l!su' (1967) y (1969), y comenta 
f o t o g r a f  fas d e  las n a v e s  e s p a c i a l e s  Geminis  donde  sc o b s e r v a  e l  e f e c t o  
d e  l a  c u r v a t u r a  d e  l a  c o s t a  d e  l a  b a h i a  s o b r e  la  fo rmac idn  d e  cumulus. 
I 'ero d e s t a c a  que  d e  esas e v i d e r l c i a s  no se d e s p r e n d e  l a  asimetrfa q u e  
p r e d i c e  s u  modelo y q u e  c o i n c i d e  con  l a  q u e  p r e d i c e  este modelo. 
Tampoco d d  r e f e r e n c i a s  c u a n t i t a t i v a s  s o b r e  10s v a l o r e s  d e  w y comenta 
que  W a l l i n g t o n  (1961) r e p o r t a  v e l o c i d a d e s  v e r t i c a l e s  d e  h a s t a  7 m / s  e n  
f r e n t e s  e s t r e c h o s  d e  b r i s a .  
El modclo de Pielke (1974a) es tambidn hidrostatico y hace uso de 
la hipdtesis de incompresibilidad. Las ecuaciones de prondstico son 
ambas conponentes horizontales de la ccuacign de movimiento y la 
/ 
ecuacidn t,ermodinanico para u, y,, y 8 respectivamente. Las ecuaciones 
de diagnostic0 son la ecuac~ori hidrostdtica y la ec.ocidn de 
continuidad para Tf y w respectivarnente, donde TTes la funcion de Exner 
ya definida en 2.6.1. El sistema se cierra con la ecuacidn de estado de 
10s gases ideales y la definicidn de la tenperatura potencial. Fiellcc 
desdobla a todas las variables en un valor representntivo de la escala 
~in6~tica, indicado con el sin~bolo ( A ) ,  mis un valor que represents un 
apartamiento en mesoescala e indicado con el simbolo ( ), de igual 
manera como esta' def inido en la ecuacihn (32). ~ s i ,  las ecuaciones 
resultantes son muy sirnilares a las que utiliza este modelo. El sistena 
de ecuaciones que utiliza Pie1l:e es el siguiente: 
/ 1 2  f o r m u l a c i o n  rle 1-0s c o c f i c i e n t c s  d e  i r i t e r cambio  t u r b u l e n t 0  
v e r t i c a l  que us? I'iellce ,cs l a  ?isma q u e  u t i l i z a  este modelo,  es d e c i r  
una  ' i n t e r p o l o c i o n  po l inomica  c u b i c a  e n t r e  10s v a l o r e s  d e  K ( H )  y K(h). 
Los  c o e f i c i e n t e s  de i i l t e r c a m h i o  t u r b u l e n t 0  h o r i z o n t a l  quedan expresados 
d e  l a  s i g u i c n t c  forma: 
donde u s a  u= Q . 3 .  E l  reticula que u s a  F i c l k e  y que se muestra en 
l a  F i g u r a  62 t i e n e  33 por  ;G puntos  e n  l a  h o r i z o n t a l  s e p a r a d o s  por  11 
krn e x c c p t o  Los prirneros y u l t i m o s  'r p u n t o s ,  segun x o' y ,  que e s t a n  
s e p a r a d o s  por d i s t a n c i a s  c r e c i e n t e s  e n t r e  11 y 55 km. E s t o s  pun tos  son  
10s que quedan f u e r a  d e l  marco de  l a  F'igura 62. En l a  v e r t i c a l  t i e n e  8 
n i v e l e s ,  t r e s  d c  e l l o s  e n  10s pr imeros  100 m y e l  r e s t o  esta' s e p a r a d o  
por  d i s t a n c i a s  que v a r i a n  e n t r e  GUO y 1200 m. Def ine  una c a p a  d e  f l u j o s  
c o n s t a n t e s  de  a l t u r a  h y una capa l imite d e  a l t u r a  II. Ambas a l t u r a s  s o n  
v a r i a b l e s  y vienen  dadas  por:  
Pa ra  r e a l i z a r  esta v e r i f i c a c i c h  se e s t a b l e c e  un r e t i c u l o  d e  16 por  
16 p u n t o s  e n  l a  l i o r i z o n t a l  como se muestra  e n  e l  r e c u a d r o  i n t e r n o  d e  l a  
F i g u r a  62. Se e s t a b l e c e n  6 n i v e l c s :  z  , 10, 50, 660, 1220, 1820 rn. Se 
r e a l i z a  una i n t e g r a c i d n  d u r a n t c  10 h o r a s  a p a r t i r  d e  las 08 h o r a  l o c a l  
i n s t a n t e  e n  e l  c u a l  s e  supone que e l  g r a d i e n t e  h o r i z o n t a l  de  
t e m p e r a t u r a  es nulo .  E l  f o r z a n t e  d e  t empera tu ra  es el m i s m o  que  u t i l i z a  
I ' i e lke  : 
T(z ) = 298 + 10 s i n  (2lT t / 2 6 )  s o b r e  tierra 
= 298 s o b r e  agua  
= 0.5 ( T ( t i e ) t T ( a g u a ) )  s o b r c  la  c o s t a  
donde t es e l  t iempo e n  h o r a s  a p a r t i r  d e  lay 08 h o r a  l o c a l .  Como 
ne ve, e l  per:odo es de  26 h o r a s  o  sea que l a  maxima tcrnpera tura  se 
a l c a n z a  a i n s  lh :30 h o r a  l o c a l  y La maxima d i f e r e n c i a  de  F e m p e r a t u r a  
t i e r r a - m a r  e s  d e  10 grados .  Los o t r o s  d a t o s  d e  i n i c i a l i z a c i o n  s o n  10s 
s i g u i e n t e s :  
1) = 50 m 
ze= 4 cm 
I1 = 1620 m 
ug = -4.2 m/s , vg = 4.2 m/s caso viento del sudeste 
ug = 4.2 m/s , vg = 4.2 m/s caso viento del sudoeste 0 (2) = 298 + 0.003 z 
Fiellce considcra dos casos, uno con viento del sudes,te y el otro 
c?n viento dcl sudoeste, per0 ambos con un viento geostrofico de igual 
modulo: 6 m/s. Pielke no especifica cuales son 10s valores iniciales de 
h y Ii, como asi tampoco cual es su evolucio'n durante todo el period0 de 
integracidn. Teniendo en cuenta 10s datos iniciales de viento de sus 
gr&ficos y usando las (50) se deduce que 10s valores iniciales de h y R 
son aproximadamente 28 m y 700 m respectivamente. Cono el ~resente 
modelo usa valores constantes de esos par&netros es necesario definir 
valores pronedio que Sean representativos du~ante todo el ~erfodo de 
integracidn. Estos valores promedio dependeran dc 10s valores iniciales 
y finales que alcancen h y 1 .  Los valores iniciales pudieron ser 
obtenidos con facilidad pero 10s valores finales son mgs dificiles de 
determinar ya que varian en la horizontal debido a la inhomogeneidad. 
En las Figuras 70 d 74 de Pielbe se' observa que sobre las costas el 
movimiento llega a du licarse eo magnitud y teniendo en cuanta ademas 
probablcs valores de b , de las (50) se puede deducir que 10s valores 
de h y 11 podrian llegar a ser hasta tres veces 10s iniciales, o sea 84 
m y 2100 in respectivmente. En consecuencia, se eligieron como valores 
representativos de h y M 10s indicados mis arriba. Pielke, en ambos 
casos, inicializa a1 movimiento en la vertical del mismo modo que se 
llace en este modelo con el sistema (98.1) y (98.2) ,  y luego supone 
condiciones de homogeneidad horizontal. 
- CASO VIENTO DEL SUDESTE 
Las Figuras 68 a), b), c), y d) muestran el campo de moviniento en 
el nivel de 50 m a las 3, 5, 8, y 10 horas de integracidn que se 
obtiene con este modelo y las Figuras 70 a), b), c) y d) 10s resultados 
de Pielke para el mismo nivel y 10s mismos instantes. A las 3 horas de 
integracioh se observa, en las Figuras 70 a) (Piellce) y 68 a), que cl 
movimiento sc acelera sobre la costa este como consecuencia dcl 
gradiente de presidn, que dirigido hacia el interior de la peninsula, 
se-genera por el calentamicnto progresivo que tiene lugar sobre la 
tierra. Esto provoca divergencia horizontal del movimiento sobre la 
costa misma y sobre el mar cerca de ella. M ~ S  hacia el interior de la 
p e n i n s u l a  e l  movimiento no s u f r e  a c e l e r a c i d n  y se genera  una - zona de  
convergencia .  Las  F i g u r a s  71 a ) ,  b ) ,  c ) ,  y d )  ( P i e l k e )  y 69 a ) ,  b ) ,  c )  
y d )  muestran e l  campa d e  movimiento v e r t i c a l  a 10s 1220 m de  a l t u r a  y 
a las  3, 5, 8 10 h o r a s  de  i n t e g r a c i d n .  S i  se observa  las F i g u r 5 s  71 
a)  (Pie l lce)  y 69 a )  se a p r e c i a  que,  e n  concordancia  con l a  p o s i c i o n  de  
l a s  zonas  d e  convergencia  y d i v e r g e n c i a  h o r i z o n t a l ,  se genera  una zona 
d e  movimiento v e r t i c a l  a s c e n d e n t e  s o b r e  e l  i n t e r i o r  d e  l a  c o s t a  este y 
una zona d e  movimiento v e r t i c a l  descenden te  s o b r e  l a  c o s t a  m i s m a  y 
s o b r e  e l  mar c e r c a  d e  ella. Sobre  l a  c o s t a  o e s t e  y s u r  se observa  que 
e l  movimiento se d e c e l e r a  y comienza a r o t a r  h a c i a  s u  de recha  por 
e f e c t o  d e l  g r a d i e n t e  d e  presio'n que se genera  y estg d i r i g i d o  h a c i a  e l  
i n t e r i o r  d e  l a  p e n i n s u l a ,  F i g u r a s  7 0  a) ( P i e l k e )  y 68 a ) .  E s t o  genera  
una ampl ia  zona d e  convergencia  s o b r c  e l  i n t e r i o r  de  l a  p e n i n s u l a  y por 
l o  t a n t o  movimientos d e  ascenso ,  como se a p r e c i a  en  las F i g u r a s  7 1  a)  
( P i e l k e )  y 69 a ) .  P e r o  esta a c e l e r a c i 6 n  d e l  novimiento  h a c i a  e l  
i n t e r i o r  de  l a  p e n i n s u l a  d g  l u g a r  a d i v e r g e n c i a  h o r i z o n t a l  s o b r e  e l  mar 
cerca d e  la  c o s t a  y yor  l o  t a n t o  movimientos d e  descenso.  A las 5 h o r a s  
de i n t e g r a c i d n  10s procesos  a r r i b a  d e s c r i p t o s  se profundizan.  E l  efecy  
d e  convergenc ia  s o b r e  e l  i n t e r i o r  d c  l a  c o s t a  s u r  y o e s t e  es mas 
marcado ya que se profund iza  e l  g r a d i e n t e  d e  p r e s i d n  d i r i g i d o  h a c i a  e l  
i n t e r i o r  d e  l a  p e n i n s u l a  ( F i g u r a s  70 b)  ( P i e l k e )  y 68 b) ) .  En 
consecuenc ia  crece e l  mgximo de  ve loc idad  v e r t i c a l  ( F i g u r a s  71 b )  
( P i e l k e )  y 69 b ) )  y se d e s p l a z a  h a c i a  e l  n o r t e  por  e f e c t o  d e  l a  
adveccidn h o r i z o n t a l .  A s u  vez  l a  a c e l e r a c i d n  d e l  movimiento h a c i a  e l  
i n t e r i o r  genera  d i v e r g e n c i a  s o b r e  e l  ma5 c e r c a  d e  esas c o s t a s  y en  
consecuenc ia  tambien se profund iza  e l  maximo d e  movimiento d e  descenso 
s o b r e  e l  mar, aunque e n  menor medida que e l  mixirno p o s i t i v o  s o b r e  l a  
pen insu la .  Sobre  l a  c o s t a  e s t e  y s u  i n t e r i o r  se observa  una zona 
e x t e n d i d a  d e  d i v e r g e n c i a  h o r i z o n t a l  ya que e l  movimiento se acelera 
continuarnente h a c i a  e l  c e n t r o  de  l a  , pen:nsula. En consecuencia  s e  
generan  movimientos d e  descenso d e b i l e s  ya que l a  d i v e r g e n c i a  
h o r i z o n t a l  es tambien d d b i l  y ex tend ida .  Ya a esta a l t u r a  d e  l a  
i n t e g r a c i 6 n  queda d e f i n i d a  una zona p r e f e r e n c i a l  d e  convergencia  
h o r i z o n t a l  y por l o  t a n t o  a q u e l  l u g a r  e n  donde se r e g i s t r a n  las m&imas 
v e l o c i d a d e s  v e r t i c a l e s  p o s i t i r a s .  E s t a  zona es e l  i n t e r i o r  de' la 
p e n i n s u l a  mgs proximo a l a  c o s t a  o e s t e .  La ubicac idn  d e  esta zona queda 
d e f i n i d a  por l a  d i r e c c i d n  d e l  v i e n t o  e n  g r a n  escala. Como e l  v i e n t o  e s  
d e l  s u d e s t e ,  e l  c a l e n t a m i e n t o  d e  l a  y e l  consecuen te  descenso  
d e  l a  p r e s i d n  s 6 l o  consiguem acelerar a1 movimiento e n  s u  d i r e c c i d n  
o r i g i n a l  t a n t o  s o b r e  e l  mar, a1 e s t e ,  como e n  l a  mitad e s t e  d e  l a  
p e n i n s u l a .  En cambio s o h r e  l a  c o s t a  o e s t e  e l  v i e n t o  r o t a  h a c i a  s u  
de recha  por  e f e c t o  d e l  g r a d i e n t e  de  p r e s i o n  e s t a b l e c i e n d ?  as< una zona 
p r e f e r e n c i a l  d e  convergencia .  A l a s  8 h o r a s  d e  i n t e g r a c i o n  t o d o  l o  ya 
d e s c r i ~ t o  c o n t i n d a  y r o f u n d i z ~ n d o s e :  l a  convergenc ia  s o b r e  e l  i n t e r i o r  
d e  la  c o s t a  o e s t e ,  l a  d i v e r g e n c i a  s o b r e  e l  mar y s o b r e  l a  porc i6n  
. . 
c e n t r a l  y este d e  l a  p e n i n s u l a  ( F i g u r a s  70 c)  ( P i e l k e )  y 68 c ) ) ,  y 10s 
miximos d e  v e l o c i d a d  v e r t i c a l  p o s i t i v a  ( F i g u r a s  71 c )  ( P i e l k e )  y 69 
c ) ) .  La zona  d e l  miximo d e  v e l o c i d a d  v e r t i c a l  p o s i t i v a  c o n t i n u d  s i e r ido  
a d v e c t a d b  h a c i a  e l  n o r t e .  A l a s  10 h o r a s  d e  i n t e g r a c i d n  Pie1l:e m u e s t r a  
un  d e c r e c i r n i e n t o  d e l  e f e c t o  de  c o n v e r g e n c i a  s o b r e  e l  i n t e r i o r  d e  l a  
c o s t a  o e s t e  (F ' igura 70 d ) )  y una c o n s e c u e n t e  d i s m i n u c i d n  d e l  maxim0 d e  
w p o s i t i v o  ( F i g u r a  7 1  d ) ) ,  e n  cambio e s o  no se a p r e c i a  t a n  c l a r a m e n t e ,  
aunque  i g u a l m e n t e  o c u r r e ,  e n  10s r e s u l t a d o s  d e  este modelo ( F i g u r a s  68 
d )  y 69 d ) ) .  E s t o  es c o n s e c u e r ~ c i a  d e  que  e l  [?odelo dc P i e l k e  cons i : le ra  
11 y H v a r i a b l e  y a l a s  If) h o r a s  d~ integration (3 .5  h o r a s  d e s p u e s  d e  l a  
111dxima t e m y e r o t u r a )  a q u e l l o s  pa ra t ce t ros  comienzan a s e n t i r  e l  e f  e c t o  de 
l a  d i s m i n u c i d n  d e  l a  i n e s t a b i l i d a d  v e r t i c a l  y e n  c o n s e c u e n c i a  
dismiiiuyeri.  En cambio e n  este modelo a q u e l l o s  p a r a m e t r o s ,  a1 ser 
c o n s t a n t e s ,  no  c o n t r i b u j e n  a r e f l e j a r  e l  cambio  e n  l a  i n e s t a b i l i d a d .  
Las F i g u r a s  74 a ) ,  5 ) ,  c )  y d)  m u e s t r a n  e l  canpo  d e  movimiento 
h o r i z o n t a l  e n  e l  n i v e l  d e  50 m ii las 3, 5 ,  8 y 10 h o r a s  d e  i n t q r a c i h n  
q u e  o b t i e n e  P i e l k e ,  y las F i g o r a s  7 5  a) ,  b ) ,  c) y d )  e l  c o r r e s p o n d i e n t e  
campo d e  rnoviniiento v e r t i c a l .  Las F i g u r a s  72  a) ,  b ) ,  c) y d )  ): 73 a ) ,  
b ) ,  c )  y d )  10s c o r r e s p o n d i e n t e s  r e s u l t a d o s  que  se o b t i e n e n  c o n  este 
modelo. La 6 n i c a  d i f e r e n c i a  en  10s d a t o s  d e  i n i c i a l i z a c i 6 n  c o n  r e s p e c t o  
a1 c a s o  a n t e r i o r  es q u e  a h o r a  c l  v i e n t o  es d e l  s u d o e s t e .  A 1  comeyzar e l  
c a l e n t a r n i e n t o  s o b r e  l a  p e n i n s u l a  se g e n e r a  un g r a d i e r i t e  d e  p r e s i o n ,  e n  
ella y e n  las z o n a s  d e l  mar c e r c a n a s  a l a  c o s t a ,  d i r i g i d o  h a c i a  e l  
i n t e r i o r  d e  l a  p e n i n s u l a .  En c o n s e c u e n c i a  se produce  una  a c e l e r a c i 6 n  
d e l  movirnientb s o b r e  l a  c o s t a  y l a  mi t ad  o e s t e  d e  l a  p e n i n s u l a  
g e n e r a n d o  d i v e r g e n c i a  h o r i z o n t a l  y movimientos  d e  descenso .  En cambio ,  
s o b r e  e l  i n t e r i o r  d e  l a  c o s t a  este el  m o v i n i e n t o  se d e c e l e r a  y comienza  
a r o t a r  h a c i a  s u  i z q u i e r d a  d e b i d o  a1 g r a d i e n t e  d e  p r e s i d n  dando l u g a r  a 
c o n v e r g e n c i a  I i o r i z o n t a l  y movimientos  d e  a s c e n s o .  Con e l  t r a n s c u r r i r  
d e l  t i empo  se v a  e s t a b l e c i e n d o  una zona  , p r e f e r e n c i a 1  d e  c o n v e r g e n c i a  
e o b r e  l a  c o s t a  este donde a p a r e c e n  las m a x i m s  v e l o c i d a d e s  v e r t i c a l e s  
p o s i t i v a s .  1<1 mot ivo  po r  e l  c u a l  se e s t a b l e c e  una zoria d e  c o n v e r g e n c i a  
! l o r i z o n t a l  y rc fe re ,nc i a l  s o b r e  l a  c o s t a  este es concep t t i a lmen te  e l  mismo 
q u e  ya se d i s c u t i o  a n t e s  p a r a  e l  c a s o  d e l  v i e n t o  d e l  s u d e s t e .  Ahora e l  
v i e n t o  e n  g r a n  escala p r o v i e n e  d e l  s u d o e s t e  y p o r  l o  t a n t o  s o b r e  e l  
mar, a1 o e s t e ,  y l a  m i t a d  o e s t c  d e  la  se g e n e r a  d i v e r g e n c i a  
h o r i z o n t a l  e x t e n d i d a  y lerito rnovimiento d e  d e s c e n s o .  S o h r e  l a  c o s t a  
este e l  , v i e n t o  r o t a  y se d i s p o n e  e n  forma m i s  p e r p e n d i c u l a r  a l a  
direction d e l  movimiento en g r a n  escala. En l a  s e c u e n c i ?  d e  las F i g u r a s  
75 ( P i e l k e )  y F i g u r a s  73 se o b s e r v a  como e l  c e n t r o  d e  maxima v e l o c i d a d  
vertical positiva se desplazq desde el sudeste de la en las 
primeras horas de integration, hacia el norte posteriormente. Una 
diferencia importante que se observa en 10s resultados, y en ambos 
modelos, es la diferencia en la intensidad de 10s miximos de w positivo 
entre 10s dos casos analizados. Cuando el viento es del sudeste Piellce 
obtiene 70 cm/s (contra 77 cm/s de este modelo), mientras que cuando el 
viento es del sudoeate Pielke obtiene 50 cm/s (contra 59 cm/s de este 
modelo). Piellce atribuye esta diferencia a la forma de las costas. El 
considera que la costa oeste, a1 presentar una zona de mayor 
concavidad, genera convergencia adicional provocando un desplazamiento 
mds lento del rndximo y , en consecuencia, una prof undizacidn del misrno. 
Podernos resumir 10s resultados de 10s dos casos de esta 
verif icacidn asi : 
1) sc establece, en ambos modelos, una zona preferencial de 
convergencia: sobre la costa este cuando el viento es del sudoeste y 
sobre la costa oeste cuando el viento es del sudeste. 
2) en ambos modelos, 10s mdximos de w positivo son mayores en el 
caso del viento del sudeste que en el caso del viento del sudoeste y 
esto es atribuible, segdn Pielke, a la forma de la costa. 
3) 10s valores de w que se obtienen con este modelo son 
practicamente iguales que 10s que obtiene Pielke. Los mgximos valores 
absolutos son: 
- viento del sudeste 
Pielke Berri 
-8 cm/s -10 cm/s 
+70 cm/s 4-77 cm/s 
- viento del sudoeste 
-a C ~ / S  -12 C ~ / S  
+50 cm/s -t.59 cm/s 
4) en ambos modelos, las zonas de maxima convergencia y por lo 
tanto m&xima velocidad vertical positiva son advectadas de igual forma 
y en igual medida hacia el norte, en ambos casos. 
5) la magnitud maxima que alcanza el movimiento horizontal en 
ambos modelos es la misma: de 8 a 10 m/s. I 
Piellce realiza una experiencia con su modelo integrandolo durante 
12 horas e inicializa'ndolo con las condiciones del 29 de junio de 1971. 
Ese d i a  el viento en gran escala provenfa del este-sudeste con una 
magnitud de 2.5 m/s. Pielke compara sus resultados, expresados como 10s 
campos de velocidad vertical a 1220 m de altura (Figura 76 a)), con 10s 
ecos de radar de las formaciones cumuliformes mis persistentes que se 
muestran como sombras negras en la Figura 76 b). Resulta destacable la 
exkelente correspondencia entre las zonas de m&imas velocidades 
verticales positivas y las zonas de ecos de radar rn;s persistcntes. 
Esas Figuras corresponden a las 10.5 horas de integracidn a parti,r del 
ananeccr y coinciden con la hora d e  maxima actividad convcctiva, 
alrededor de las 16 hora local. Cabe recordar que en esta experiencia 
el viento es del estc-sudeste as1 que sus resultados se dcben comparar 
con 10s obtenidos en la experiencia previa con viento del sudeste. Pues 
bien, se obscrva que la zona dc convergencia preferencial es sobre la 
porcioh sudoeste de la peninsula, en concordancia con 10s resultados dc 
la experiencia anterior. 
Como conclusidn general de ambao verificacioncs podemos decir que 
el modclo aqui desarrollado constitqye una herromienta ;ti1 y confiable 
para cl estudio de este tip0 de fenomenos en mesoescala. 
3. SIMULACION DE UNA SITUACION DEL TIPO BRISA DE MAR Y TIERRA 
La estructura termohidrodinkica de la capa limite est& 
determinada por las caracteristicas topogrlif icas y la constituci6n 
de la superficie terrestre. Cuando estas condiciones no son homogheas 
la estructura de la capa limite adquiere caracteristicas que 
necesitan ser descriptas en tres dimensiones. En zonas costeras, debido 
a1 contraste de temperatura existente entre la tierra y el agua, se 
desarrolla un f en6meno de caracteristicas bien def inidas conocido 
como brisa de mar y tierra. Esta brisa de mar es b&sicamente aire que 
se desplaza desde el mar hacia el continente. Por encima de la brisa se 
produce una corriente de retorno. Esta circulaci6n se cierra con 
ascenso sobre la tierra g descenso sobre el mar, constituyendo una 
circulaci6n en celda cerrada. Durante la noche cuando el calentamiento 
diferencial se invierte se desarrolla una circulacihn inversa conocida 
como brisa de tierra. Esta iiltima circulaci6n no tiene 
caracteristicas tan definidas como la brisa de mar. El desarrollo y la 
magnitud de esta brisa dependen de las dimensiones relativas de 10s 
contrastes en las caracteristicas de la superficie terrestre. El Rio 
de la Plata presenta un espejo de agua de dimensiones considerables y 
permite as1 el desarrollo de circulaciones de ese tip0 particularmente 
en presencia de un gradiente de presi6n dhbil. 
3.1 CONDICIONES INICIALES Y DESARROLLO DE LA EXPERIENCIA 
Se diseiib una experiencia que pudiera representar las 
caracteristicas de una circulaci6n del tip0 de brisa de mar y tierra. 
Estas se desarrollan en presencia d e  un gradiente de presibn dkhil 
que debe permanecer durante todo el dia. Este caso estA representado 
por una situacibn anticicl6nica con viento dCbil del noreste, 
situaci6n tipica en 10s meses estivales por el desplazamiento hacia 
el sur del anticicl6n semipermanente del Atlhntico. 
Se integr6 el modelo para reproducir un ciclo tipico de esta 
brisa. La integraci6n se realiz6 durante 14 horas con un interval0 de 
15 segundos y dado que el tiempo de proceso represent6 en todo mornento 
un inconveniente hub0 que minimizarlo y se trabaj6 sobre un reticulo 
con un nbero reducido de puntos. Se eligi6 un reticulo de 1716 
puntos consistente en 11 puntos en la direcci6n xk: (aproximadamente 
oeste-este) , 13 puntos en la direcci6n y * (aproximadamente 
sudoeste-noreste) y 12 puntos en la vertical. Este dominio cubre un 
area horizontal de aproximadamente 20Ox200km y 2 km en la vertical 
(Figura 1). Como referencia del tiempo de proceso basta decir que las 
14 horas de integraci6n en este reticulo demoraron (utilizando un At 
de 15 segundos) 5 horas CPU del sistema digital VAX/VMS del Servicio de 
C6mputo de la Facultad de Ciencias Exactas y Naturales (UBA). 
Se inicializ6 el modelo siguiendo el mecanismo descripto en el 
punto 2.5 con 10s siguientes datos representativos de la escala 
sin6ptica: 
W6 del NE a 3 m/s 
Poo = 1015 mb 
Teo = 25'C 
Se supuso que estas condiciones representativas de gran escala no 
variaron durante las 14 horas de integracihn del modelo de mod0 que en 
todo 10 que sigue nos centrarernos en la discusi6n de 10s apartamientos 
respecto de esas condiciones. 
Las Figuras 13 y 34 a 36 muestran el conjunto de datos iniciales 
de presi6n y viento. La Figura 13 muestra el campo horizontal de 
presi6n a 10 metros de altura que surge del equilibrio geostrbfico de 
(98.4) y (98.5). Las Figuras 34, 35 y 36 muestran 10s campos 
horizontales de viento a 10, 350, y 1100 metros de altura 
respectivamente, que surgen de la integracibn de (98.1) y (98.2). 
Todos 10s gr6ficos que contienen curvas de nivel se realizaron 
con un paquete de rutinas de graficado (Del Franco, 1982) que fueron 
especialmente adaptados por su autor para el caso del reticulo 
irregular que usa este modelo. 
Como la circulaci6n de brisa responde a un calentamiento 
diferencial entre la tierra y el mar es necesario introducir un 
forzante que lo simule. Se disefi6 la siguiente funci6n de 
calentamiento dif erencial def inihndola sobre la temperatura potencial 
en el nivel de zo (Sun and Orlanski, 1981): 
donde he representa la mhxima diferencia de ternperatura que se 
quiere alcanzar entrk el rio y la tierra que se tom6 igual a 6QC. 
Esta diferencia de 6QC a 0.01 metros de altura representa una 
diferencia de alrededor de 4*C a nivel del abrigo meteorolbgico (1.50 
metros de altura), que es donde corrientemente se mide la temperatura. 
Ade&s T, representa el period0 sobre el cual se define el ciclo de 
calentamiento que se tomb igual a 24 horas; B es la distancia 
horizontal en la cual se registra el 75% de la diferencia AT y que se 
tom6 igual a 30 km y s(x*,y*) representa la distancia perpendicular 
entre la costa y cada punto de coordenadas (x" ,~ ' ) .  Esta distancia se 
define como positiva sobre la tierra y negativa sobre el ria. El 
instante inicial queda determinado por t, con la condicibn de que en 
t=to el gradiente horizontal de 8 sea cero en todo punto para poder 
satisf acer 10s requerimientos de inicializacibn . Esta condicibn puede 
darse en forma aproximada alrededor de 2 horas despuhs de la salida 
del sol. En nuestro caso puede interpretarse como alrededor de las 8 
hora local. Por (102) la dxima temperatura se produce 6 horas 
despuCs es decir a las 14 hora local. En todo lo que sigue 10s 
instantes de tiempo estarh referidos a aquel instante. Como el modelo 
se integrb durante 14 horas se debe interpretar como una integracibn 
hasta las 22 hora local. 
El proceso de integracibn es el siguiente: 
1- se calcula @* con 0 (h) y 0 (q, ) y %(~/L)=o a partir de 
(50.3) n 
2- se calcula e( = arctan [v(h)/u(h)] 
3- se calcula u, con i ~ ( h )  1 a partir de (50.1) y 
(50.2) 
4- se calcula L de (46) 
5- se calcula & y @k con (44) d (45) y Yw y Yk con (48) o (49) respectivamente seglin el 
signo de L 
6- se calcula u, v y 8 a 10 metros con (50.1), (50.2) 
y (50.3) respectivamente y con la condicibn de 
contorno inferior (100.1) 
7- se calcula K2 y Kncon (76), (77) y (78) en toda la 
vertical 
8- se calcula KH y KTh segGn (79) en toda la vertical 
9- se calcula 6 con (84.3) desde h hacia H 
10- se calcula 8' con (41.8) en toda la vertical 
11- se calcula p' con (91) desde H hacia z 
12- se calcula p con (41.7) en toda la vertical 
13- se calcula u y v con (84.1) y (84.2) respectivamente 
desde h hacia H con la condicibn de contorno superior 
(99) 
14- se aplican las condiciones de contorno lateral (101) 
a u , v y e  
15- se calcula w con (88) desde h hacia H con la condicibn 
de contorno inferior (100.1) 
Este proceso se repite para cada punto(x*,y~5 En el instante to +2At 
se repite el proceso anterior en el orden 1 a . 
Las ecuaciones (41.4) para w y (41.6) para p' son de primer orden 
y por lo tanto no tienen solucibn hica cuando se establecen 
simulttheamente condiciones de contorno en z-z, y en z=H. La (41.4) 
para w se integra en el sentido positivo de z lo que implica dar d s  
importancia a 10s niveles mhs bajos que son 10s determinantes de este 
tip0 de circulaciones. La ecuacibn (41.6) para p' se integra desde H 
hacia z, con la condicibn de contorno superior (99) es decir pf=O. En 
este caso no hay duda en la eleccibn de la condici6n de contorno 
conducente. Como el calentamiento procede desde abajo, el limite 
inferior es el que m6s varia y por lo tanto el tope del modelo es el 
menos perturbado. 
3.2 DESCRIPCION Y DISCUSION DE LOS RESULTADOS 
La informacibn m6s sustancial que provee el modelo, en cuanto a 
sus resultados, est6 contenida en 10s apartamientos de las variables 
respecto de la condicibn inicial no perturbada luego de diferentes 
intervalos de integracibn; de modo que bhsicamente se mostrarhn esos 
apartamientos aunque tambi6n se mostrarhn algunas variables en su 
form total cuando se considere que eso contribuye a una mejor 
comprensi6n de 10s resultados. Es conveniente destacar que 10s 
apartamientos del campo de movimiento se pueden considerar como el 
campo de movimiento total cuando el estado inicial es el reposo. De 
todos modos no es este nuestro caso ya que la experiencia que se 
diseiib se inicializb con un viento leve del NE que es la situacibn 
tipica que permite el desarrollo de la brisa yarticularmente si 
responde a un d6bil gradiente de presi6n en la escala sinbptica. 
Las variables del modelo son ocho: u, v, w, p, p, , p', 8 y 0 ' .  
Tanto u como v se compondrhn vectorialmente para una mejor 
interpretacibn y se mostrar6 tambih su diferencia respecto de la 
condicibn inicial. El campo de movimiento vertical w se puede 
interpretar tambibn como un apartamiento ya que el campo inicial de w 
es fero en todo punto. Por Gltimo, se mostrar6n 10s apartamientos p' 
y 9 de 10s campos de presibn y temperatura. 
Es conveniente aclarar que si hien la variable del modelo es la 
temperatura potencial 8 ,  sus apartamientos se pueden interpretar como 
apartamientos de la temperatura ambiente particularmente sobre planos 
horizontales donde las variaciones de presibn son pequeiias. Cerca de 
la euperficie terrestre, como la ~resi6n difiere muy poco de la 
presi6n de referencia de 1000 mb, esos valores de 8 se pueden 
interpretar como casi numhricamente igual a 10s de temperatura 
ambiente . 
- A las 2 horas de integracibn (10 hora local) 
La Figura 5 muestra el campo de ~erturbacibn de temperatura en 
10 metros de altura. Se observa que la temperatura crece 
r6pidamente tanto &s lejos de la costa. Este calentamiento 
diferencial responde a la funci6n de calentamiento (102) a 0.01 metros 
de altura que se muestra en la Figura 2. La respuesta en altura es la 
misma como se puede apreciar en la Figura 9 que corresponde a 350 
metros de altura. La Figura 14 muestra el campo de ~erturbaci6n de 
presi6n p' en 10 metros de altura. Como respuesta a la ~erturbaci.611 
Q'la ~resi6n cae &s dpidamente sobre el continente que sobre el 
rio y as1 aparece un gradiente de presibn bien definido orientado 
del rio hacia la costa, aunque con una intensidad dhbil. La misma 
respuesta se observa a 350 metros de altura (Figura 18). Esto Gltimo 
puede apreciarse en las Figuras 22, 23 y 24 que muestran el 
apartamiento del campo de viento respecto del campo de viento inicial a 
10, 350, y 1100 metros de altura respectivamente. A 10 metros de altura 
(Figura 22) el viento comienza a rotar anticicl6nicamente sobre las 
costas argentina y uruguaya es decir tiende a colocarse &s 
perpendicular a las costas. A 350 metros de altura (Figura 23) ya se 
insinha mejor la circulacibn de brisa a1 generarse una componente 
hacia la costa uruguaya. A 1100 metros 10s apartamientos son todavia 
muy pequeiios e indef inidos . Conviene destacar que estas f iguras est6n 
magnificadas ya que la escala es 4 6 6 veces mayor que en las figuras 
34, 35 6 36 que corresponden a1 campo total. Por ejemplo, se puede 
comparar la Figura 34 con la 37 que muestra el campo total a 10 metros 
de altura donde se aprecia que la diferencia entre arnbas es aiin 
pequeiia. El mismo resultado se observa a 350 y 1100 metros de altura 
cuyos campos de movimiento total se muestran en las Figuras 38 y 39 
respectivamente. Se puede lograr una interpretacibn fBcil y 
cualitativamente correcta si suponemos que el movimiento inicial es 
cero y por lo tanto el apartamiento se transform en movimiento total. 
El campo de movimiento vertical asociado se muestra en las Figuras 49 y 
50 seghn 10s planos I y J respectivamente, que se indican en la Figura 
1. Si bien las velocidades verticales son pequeiias, ya se insinha una 
respuesta cualitativamente correcta de las mismas a la convergencia y 
divergencia del campo de movimiento horizontal en respuesta, a su vez, 
a la perturbaci6n en la presibn como es tipico en las situaciones de 
brisa. En la Figura 49 se observa un movimiento de ascenso sobre el 
continente hacia el interior de las costas argentina y uruguaya y 
descenso sobre el rio. Algo similar se observa en la Figura 50 donde 
el mayor descenso se produce sobre el rio cerca de la costa y se 
insinh el ascenso sobre la provincia de Entre Rios. 
La Figura 57 muestra el campo de movimiento vertical w sobre un 
plano horizontal a 1100 metros de altura y en ella se observa 
claramente la posicibn de las zonas de ascenso y de descenso antes 
descriptas. 
- A las 6 horas de integracibn (14 hora local) 
La Figura 6 muestra la perturbacibn de 8 a 10 metros de- altura, 
donde se observa que el gradiente horizontal ha crecido y alcanzado el 
valor de lQC entre el centro del rio y 10s puntos m6s alejados de la 
costa sobre el continente. Este calentaniiento diferencial responde a1 
forzante (102) a 0.01 metros de altura que se muestra en la Figura 3. A 
mayor altura la respuesta es similar como se puede apreciar en la 
Figura 10 que corresponde a 350 metros de altura si se la compara con 
la Figura 6. En respuesta a este calentamiento diferencial, la Figura 
15 muestra como la perturbacihn p' a 10 metros de altura profundiza el 
gradiente de ~resi6n perpendicular a la costa. Lo mismo ocurre a 350 
metros de altura (Figura 19). Las Figuras 25, 26 y 27 muestran el 
apartamiento del campo de viento respecto del inicial a 10, 350 y 1100 
metros de altura respectivamente. En ellas se puede ver en forma bien 
definida como la perturbaci6n del movimiento se torna m6s 
perpendicular a la costa en respuesta a1 campo de perturbacibn p' de 
la Figura 15. Esta perturbaci6n del movimiento se intensifica en 350 
metros de altura en algunos lugares y aGn en 1100 metros de altura 
est6 presente aunque en menor medida. La Figura 40 muestra el campo 
total de movimiento a 10 metros de altura. Se observa como el viento 
sobre la costa uruguaya ha adquirido componente perpendicular a la 
costa y se encuentra ya casi paralelo a la misma. Sobre la costa 
argentina el rnovimiento se ha acelerado en forma perpendicular y hacia 
la costa. Las Figuras 41 y 42 muestran una respuesta similar del campo 
de movimiento total a 350 y 1100 metros de altura si se la compara con 
la Figura 6. Las Figuras 51 y 52 muestran el campo de movimiento 
vertical w segGn 10s planos verticales I y J respectivamente. 
Nuevamente se encuentran bien definidos 10s campos de convergencia 
horizontal en capas bajas y ascenso sobre la tierra y divergencia 
horizontal en capas bajas y descenso sobre el rio, aunque con una 
particularidad. En la Figura 51 se puede apreciar el efecto de la 
adveccibn horizontal sobre w. El eje vertical de &xima convergencia 
horizontal (m6ximo movimiento de ascenso) que en la Figura 49 se 
encontraba a unos 20 km en el interior del territorio uruguayo, ahora 
se encuentra sobre la costa. Algo similar ocurre con el eje vertical de 
dxima divergencia horizontal (m6ximo movimiento de descenso) que en 
la Figura 49 se encontraba casi en el centro del rio y ahora se ha 
desplazado hacia la costa argentina. Coincidentemente con eso, la 
convergencia sobre el territorio argentino ha sido advectada hacia 
afuera del dominio del modelo. Algo parecido se aprecia comparando las 
Figuras 50 y 52. El eje vertical de mAxima divergencia horizontal que 
se encontraba a unos 15 km a1 SE de la costa de Entre Rios se ha 
desplazado y se encuentra ya casi encima de la costa misma. El efecto 
de la advecci6n horizontal tambihn se aprecia en las Figuras 15 y 19 
para la perturbaci6n p'a 10 y 350 metros de altura respectivarnente. Es 
posible observar como a1 norte de la costa uruguaya, sobre la 
desembocadura del rio Uruguay, el gradiente de P' perpendicular a la 
costa es mayor que sobre la costa argentina &s a1 sur. Esto se debe a 
que hay una gran convergencia del movimiento perpendicular a la costa 
sobre Uruguay lo que se traduce en un estrechamiento de isolineas. En 
cambio, la divergencia del movimiento perpendicular a la costa sobre 
Argentina produce una separaci6n entre isolineas y por lo tanto un 
menor gradiente. Esto 6ltimo se aprecia mejor en la Figura 40 que 
muestra el campo de movimiento total a 10 metros de altura, donde se 
observa la gran convergencia perpendicular a la costa uruguaya. Este 
efecto est6 presente tambi6n a 350 metros de altura (Figura 41), per0 
a 1100 metros de altura (Figura 42) ya est6 muy atenuado. La Figura 58 
muestra el campo de movimiento vertical w a 1100 metros de altura donde 
se aprecia claramente como la zona de ascenso sobre Argentina ha sido 
desplazada hacia el sur e incluso advectada fuera del dominio. S610 en 
el borde sur queda una pequeiia zona de ascenso. Hacia el oeste del 
dominio se ve como la zona de descenso ha sido advectada hacia el 
interior de la costa de Entre Rios. Sobre todo el rio hay descenso y 
sobre todo el interior del Uruguay hay ascenso. 
- A las 10 horas de integraci6n (18 hora local) 
La funci6n de calentamiento (102) responde de igual form que a 
las 2 horas de integraci6n de modo que puede verse en la Figura 2. La 
Figura 20 muestra la perturbaci6n de temperatura, 0'  a 10 metros de 
altura. El gradiente horizontal de temperatura responde a la funcibn 
de calentamiento (102) aunque ya se hace nuis notorio el efecto de la 
advecci6n horizontal. A1 norte de la costa del Uruguay el gradiente 
horizontal de temperatura duplica a1 mismo sobre la costa argentina. 
Este efecto se ve magnificado con la altura como se aprecia en la 
Figura 11 que corresponde a 350 metros de altura. Si comparamos la 
Figura 11 con la Figura 7 vemos que la diferencia entre 10s gradientes 
horizontales de temperatura sobre ambas costas crece con la altura. 
Este efecto tiene que responder a la adveccion vertical. Observemos la 
Figura 59 que muestra el campo de movimiento vertical w a 1100 metros 
de altura. Sobre el territorio uruguayo se observa un &ximo positivo 
y un minimo negativo muy pr6ximos. Esto provoca una advecci6n 
vertical dlferencial y por lo tanto una gran cortante horizontal en la 
eona. En cambio sobre la costa y el interior argentino predomina el 
movimiento de descenso y el contraste horizontal de temperatura es 
menor. La respuesta de la perturbaci6n de presi6n p' a ese 
calentamiento se ve en las Figuras 16 y 20 para 10 y 350 metros de 
altura respectivamente. El mayor gradiente de presihn se da sobre la 
costa uruguaya y disminuye hacia la costa argentina. Comparando ambas 
Figuras se observa que la diferencia entre 10s gradientes horizontales 
de presi6n sobre ambas costas se magnifica con la altura en respuesta 
a1 calentamiento diferencial. Esta perturbaci6n de la ~resi6n es la 
que define las particularidades del campo de movimiento. Las Figuras 
28, 29 y 30 muestran el apartamiento del campo de movimiento a 10, 350 
y 1100 metros de altura respectivamente. A 10 metros la perturbaci6n 
responde en forma bien definida a una circulaci6n del tip0 brisa de 
mar y tierra. Lo mismo ocurre en 10s niveles mhs altos aunque se 
observa una gran aceleraci6n sobre la costa uruguaya en la 
desembocadura del rio Uruguay. Las Figuras 43, 44 y 45 muestran el 
campo total de movimiento a 10, 350 y 1100 metros de altura 
respectivamente. Se observa una componente bien definida del movimiento 
total hacia el interior de ambas costas, mhs perpendicular a la misma 
sobre la costa argentina a1 sur y la costa de la provincia de Entre 
Rios. Sobre la costa uruguaya el movimiento es menos perpendicular a 
la misma porque no alcanza a vencer la circulacibn inicial y de gran 
escala proveniente del noreste. Este movimiento se da tambihn en 10s 
niveles d s  altos aGn a 1100 metros de altura. Veamos ahora el campo 
de movimiento vertical asociado. La Figura 53 muestra un efecto de 
advecci6n que es muy particular. Como consecuencia de la fuerte 
circulaci6n hacia el norte sobre 1.a costa uruguaya se produce una 
advecci6n horizontal de 10s ejes de mhxima convergencia y divergencia 
en sentido opuesto a1 que se registraba a las 6 horas de integraci6n. 
El eje vertical de dxima convergencia horizontal (bximo movimiento 
de ascenso) es ahora advectado hacia el interior del territorio 
uruguayo. Lo mismo ocurre con el eje de mhxima divergencia horizontal 
(dximo movimiento de descenso) que antes fue advectado del centro del 
rio hacia la costa argentina es ahora advectado hacia la costa 
uruguaya y se encuentra ya casi sobre la misma. En la Figura 54 se 
observa como el eje de dxima divergencia horizontal (m6ximo 
movimiento de descenso) contin6a siendo advectado hacia el interior de 
la provincia de Entre Rios por la componente del viento perpendicular 
a esta costa. Incluso la zona de ascenso que permanecia sobre el borde 
izquierdo a las 6 horas de integraci6n (Figura 52) ya ha sido 
advectado afuera del dominio. Esto iiltimo se aprecia bien si se 
comparan las Figuras 58 y 59. La Figura 59 muestra la distrihuci6n 
horizontal de zonas de ascenso y de descenso. Sobre el borde norte del 
dominio comienza a aparecer' una pequeiia perturbaci6n como ya se 
insinu6 en la temperatura 0 (Figura 11) y en la presion p' (Figuras 
16 y 20). 
- A las 14 horas de integracibn (22 hora local) 
La funcibn de calentamiento (102) ha invertido ahora el gradiente 
horizontal de temperatura como se puede ver en la Figura 4. Ahora 10s 
puntos d s  alejados de la costa esthn 2,5*C mhs frios que el centro 
del rio. Para este instante hace m&s de 2 horas que se ha puesto el 
sol y en consecuencia el aire sobre el continente ha comenzado a 
enf riarse &s rhpidamente que sobre el rio. Este en£ riamiento se 
propaga con la altura como se puede apreciar en la Figura 8 que muestra 
la perturbacibn 8' a 10 metros de altura. Este campo se encuentra 
perturbado en el borde norte del dominio. En el borde sur tambihn se 
encuentra perturbado por una lengua caliente aunque de pequefia 
magnitud. Esta lengua caliente a 10 metros de altura se puede deber a1 
efecto combinado de la adveccibn horizontal y la estabilidad en capas 
bajas. Las funciones de estabilidad (45) y (49) ,  para casos estables 
como corresponde a esta hora, no representan tan bien a 10s perfiles 
verticales de viento y temperatura como lo hacen las correspondientes 
(44) y (48) para casos inestables durante el dia. A 350 metros de 
altura (Figura 12) el enfriamiento no ha penetrado todavia y el 
gradiente horizontal de temperatura no se ha invertido a h .  De todos 
modos se aprecia como el borde norte del dominio esta tambihn 
perturbado. Sobre el territorio argentino la perturbacibn 8' no sigue 
la misma distribuci6n en funci6n de la distancia a la costa como en 
las capas mhs ba jas. La respuesta, a ese calentamiento dif erencial) del 
campo de perturbacibn p' de la presi6n se puede observar en las 
Figuras 17 y 21 para 10 y 350 metros de altura respectivamente. En 
ambas se observa que el borde norte del dominio est& perturbado. El 
gradiente de presi6n de la perturbaci6n p' perpendicular a la costa 
se ha debilitado per0 a su vez ha adquirido una forma general bastante 
perturbada. De todos modos, ese debilitarniento del gradiente 
perpendicular a la costa se traduce en una respuesta cualitativamente 
correcta del campo de viento como se puede ver en la Figura 31 para el 
apartamiento dew a 10 metros de altura en especial sobre la costa 
argentina. La componente perpendicular a la costa de la perturbacibn 
de V se ha reducido. Inclusive sobre la costa se invierte, es decir, 
adquiere componente de apartamiento hacia el rio como es de esperar en 
el caso de brisa de tierra durante la noche. El mismo efecto se 
insinGa en 10s niveles d s  altos como se puede ver en las Figuras 32 
y 33 que corresponden a 350 y 1100 metros de altura respectivamente. 
Esta respuesta tambihn se encuentra sobre la costa uruguaya 
particularmente hacia el este. Hacia el oeste de la costa uruguaya y a1 
norte de la desembocadura del Rio Uruguay esa fespuesta no es tan 
evidente. En esta Gltima zona'el movimiento esta perturbado y tanto 
ds-cuanto 16s a1 norte. El movimiento total se muestra en las 
Figuras 46, 47 y 48 que corresponden a 10, 350 y 1100 metros de altura. 
En la Figura 46 se ve como sobre ambas costas el viento pierde 
componente perpendicular a las mismas. Si se compara con la Figura 43 
se ve como sobre la costa argentina el viento rota ciclonicamente y 
sobre la costa uruguaya rota anticiclonicarnente. Si comparamos las 
Figuras 47 y 48 vemos que a 350 metros de altura (Figura 47) el viento 
es mayor que a 1100 metros de altura (Figura 48). Esto indica el 
desarrollo de un jet nocturno en capas bajas. Estas Figuras 
corresponden a las 22 hora local, es decir, por lo menos 2 horas 
despuhs de la puesta del sol. Las capas bajas ya han adquirido una 
estructura vertical estable donde la temperatura potencial crece con la 
altura. Esta estabilidad en capas bajas impide un transporte efectivo 
de cantidad de movimiento hacia la superficie provocando un aumento en 
la velocidad del viento en 10s niveles intermedios. Este efecto se 
observa en casi todo el dominio except0 en una pequeiia zona sobre el 
limite sudoeste donde se puede apreciar que casi no existe diferencia 
entre el viento a 350 metros y a 1100 metros de altura. Esta zona 
coincide con aquella que en la Figura 8 muestra, a 10 metros de altura, 
una lengua de aire mfis caliente que su entorno. Veamos ahora el 
movimiento vertical. Las Figuras 55 y 56 muestran el campo de w segGn 
10s planos I y J respectivamente. En la Figura 55 se ve como comienza a 
desarrollarse una zona de divergencia horizontal y descenso sobre el 
territorio argentino. Algo similar ocurre sobre el territorio uruguayo. 
Entre ambas zonas de descenso ya se insinGa en capas bajas i~na zona de 
convergencia horizontal y ascenso. Sobre el extremo norte del dominio 
aparece una zona de fuerte convergencia horizontal y consecuentemente 
un intenso movimiento de ascenso. Esa convergencia se aprecia bien en 
las Figuras 46 y 47 del campo total de movimiento. La Figura 56 muestra 
el desarrollo de una zona de convergencia horizontal y ascenso sobre la 
costa de la provincia de Entre Rios. Esa convergencia horizontal del 
movimiento se puede ver en la Figura 46. Sobre el rio predomina el 
movimiento de descenso. De todos modos no esth aGn bien definida una 
circulacibn tipica de brisa de tierra. En general se observa que el 
movimiento estfi perturbado. La Figura 60 muestra el campo de 
movimiento vertical w a 1100 metros de altura. Sobre la costa 
argentina, a1 este, comienza a insinuarse una zona de convergencia 
horizontal y ascenso. Comparando con la Figura 59, se observa que 10s 
valores de w, aunque todavia negativos, han comenzado a disminuir. En 
el sudoeste del territorio argentino se observa una zona de ascenso 
bastante estrecha que coincide con la lengua de aire caliente que ya 
fue descripta en la Figura 8. Sobre el borde norte del dominio se 
pueden ver dos dximos positivos y un minimo negativo de w, todos 
ellos muy prbximos. Esto genera una adveccidn vertical dif erencial 
que increments 10s gradientes horizontales y se observa que, en 
general, el mo:imiento en la zona estd perturbado; Esa perturbaci6n 
ya se insinuo a las 10 horas de integracion y ahora se ha 
magnificado. Esa perturbaci6n pucde tener su origen en la condicih 
"de borde que se utiliza ya que se genera sobre el borde mismo. 
I?ISCUSIOM SOBRE EL WECTO DE LA RUGOSIDAD DE LA SUPERFICIE 
La rugosidad dcl tcrrcno tiene una influencia directa sobre ,el 
perfil vertical del viento a punto tal que un brusco aumento en aquella 
genera el desarrollo de lo que se denomina capa limite interna la cual 
se profundiza, a partir del Lugar del cambio, corriente abajo del flujo 
dominante (Pielice 1984). El aumento de la rugosidad se traduce en 
deceleracidn dcl movimiento horizontal en las capas mas bajas dando 
lugar a la generacidn de convcrgencia horizontal y movimientos de 
ascenso. El cambio inverso, es decir una brusca disminucioh de la 
rugosidad , generari accleracidn del movimiento, divergencia horizontal 
y, en consecuencia, moviinientos de descenso. El contraste entre el mar 
y el continente define tambien una zona de brusco cambio en la 
rugosidad lo quc provoca movimientos verticales. En nuestro caso es 
necesario determinar cual es el peso relativo del efecto de la 
rugosidad, frente a1 efecto del calentamicnto diferencial, en la 
determinacidn de las caracteristicas de la circulacidn de brisa. Para 
ello tomaremos 10s resultados que obtiene Pielke (1974a) a1 realizar 
algunas experiencias con su modelo. Pielke realiza una primera 
experiencia en la cual corre su modelo con las mismas condiciones que 
las ya descriptas en el punto 2.6.2, solo que elimina el calentamiento 
diferencial pero retiene el cambio en la rugosidad. Sobre el continente 
z .  es constante c igual a 4 cm, pero sobre el mar aquel es funcion del 
2 
viento, ze = 0.032 u, Ig. Despues de 2 horas dc integracidn, a1 
alcanzar el estado estacionario, encuentra zonas de velocidad vertical 
positiva sobre el continente cerca de las costas pero con volores 
mdximos de 0.;' cm/s. En una segunda experiencia elimina el cambio en el 
parametro de rugosidad entre el mar y el continente pero retiene el 
calentamiento diferencial. En esas condiciones integra su modelo y 
compara el campo de movimiento vertical w a las 3, 5, 8 y 10 horas de 
i~ite~racioh con 10s resultados de su experiencia con viento del sudeste 
ya descriptos en el punto 2.6.2. Observa que, en este caso, en las 
primeras horas de integracio'n las velocidades crecen un poco d s  
le~tamente per0 hacia las 8 y 10 horas de integracion aqu&llas alcanzan 
practicamente 10s mismos valoren, siendo solo un 1 X  o 2X menores. 
, . 
Tampoco encuent ra  d i f e r e n c i a s  en l a s  pos ic iones  i n i c i a l e s  de  10s 
rnLximos de w y o s i t i v o  n i  en s u s  desplazamientos p o s t e r i o r e s .  Concluye 
en tonces  que e l  calentamiento d i f e r e n c i a l  e s  e l  que d e f i n e  l a s  
c a r a c t e r i s t i c a s  de la  b r i s a  y que e l  cambio en l a  rugosidad no juega un 
pape l  importante .  S i  b ien  es c i e r t o  quc no se real izo '  ese t i p 0  d e  
expc r i enc i a s  con c s t e  modelo, dado 10s buenos r c s u l t a d o s  de l a  
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comparacipn ya d e s c r i p t a  en e l  punto 2.6.2, se i n f i e r e  l a  misma 
conc lus ion  a la  que a r r i b a  Piellce. 
Es necesa r io  d e s t a c a r  que l a  conclusidn a l a  que se a r r i b a  es 
v a l i d a  ya que ambos modelos t r a b a j a n  sobre s u p e r f i c i e s  prhcticamente 
l l a n a s .  Cuando c l  t e r r e n o  prescn ta  pendientes ,  aun cuando sean  t a n  
pequcfias como 1/500, generan convergencias  y movimientos v e r t i c a l e s  que 
son d e l  mismo orden que 10s r e g i s t r a d o s  en  10s c i c l o n e s  e x t r a t r o p i c a l e s  
(Paegle  1978 y Paegle  y McLawhorn 1983). 
blolenkamp (1968) y P i e l k e  (1984) presen tan  una excelen te d i scus idn  
aobre las propiedades d i f u s i v a s  que posee e l  esquema ade lan tado  en e l  
tiempo y c o r r i e n t e  a r r i b a  en e l  espac io ,  para  10s tdrminos advect ivos.  
Par t icu la r fnente  Molenkamp (1968) es muy critic0 a1 re spec to  y d i c e  que 
l a  d i f u s i o n  implicita que in t roduce  cste esquema, puede l l e g a r  a ser 
t a n  grande como l a  d i f u s i d n  tu rbu len t a  m i s m a .  P i e l k e  (1984) cornenta que 
este esquema ha s i d o  u t i l i z a d o  en extenso en modelos de  mesoescala. 
Reconoce que este esquema t i e n e  un e f e c t o  amortiguador,  pero  tambie'n 
des t aca  que d i s t i n t o s  a u t o r e s  han obtenido r e s u l t a d o s  apropiados con e l  
mismo. Cabe des t aca r  que e l  amortiguamiento es s e l e c t i v o ,  ya que opera 
sobre  las ondas m i s  c o r t a s ,  par t icu la rmente  a q u e l l a s  de  h a s t a  4 Ax 0' 4 
by .  Es en e s t e  Gltimo punto donde se l e  reconoce s u  mayor ven ta j a ,  ya 
que cont r ibuyc  a dominar l a  i n e s t a b i l i d a d  no l i n e a l  a1 d i s i p a r  l a  
ene rg i a  d e  las e s c a l q s  menores. P i e lke  (1984) des t aca  que este esquema 
es par t icu la rn len te  u t i l  para  modelar a q u e l l o s  fenomenos donde l a  
adveccidn no cons t i t uye  c l  te'rmino dorninante de las ecuaciones de 
I 
conscrvacion. Es t e  Gltimo es justamente e l  caso que e s t u d i a  este 
modelo, ya que en las c i r c u l a c i o n e s  de b r i s a  &n mesocscala e l  tgrmino 
dominante e s  e l  de l a  fue rza  de presi6n.  Por &l t imo,se  des tnca  que se 
e l i g i d  este esquema para  10s tdrminos advec t ivos  por s u s  propiedades de  
e s t a b i l i d a d  y por s u  contr ibucidr i  a doniinar la i r i e s t ab i l i dad  no l i n e a l .  
4. CONCLUSIONES 
El objetivo de este trabajo fue desarrollar un modelo de 
simulacidn numerica en tres dimensiones y no estacionario para el 
estudio, de la caracteristica mds sobresaliente de la capa lfmite 
atmosferica sobre el l?io de la Plata y sus inmediaciones que es la 
circulaci6n de brisa. Se impuso la condicibn de lograr un modelo 
rrencillo con el objeto de armar una estructura bisica que constituya el 
punto de partida para un modelo mas elaborado. 
Con el objeto de tomar en cuenta especialmente la influencia que 
la irregylaridad de 1: costa ejerce sobre la capa limite, se propuso la 
aplicacion de un metodo de transformacidn de las coordenadas 
horizontales como solucio/tl a1 problema que tal condicidn de frontera 
inferior plantea en el modelado nume/rico. 
El sistema de ecuaciones transformado aqui obtenido mostr6 ser 
ef icaz en el tratamiento de la inhomogeneidad topogr&f icn representada 
en nuestro caso por la costa del R ~ O  de la Plata. 
La necesidad de verificar las soluciones que brinda el modelo para 
poder determinar cual es el grado de aproximacioh a la realidad que 
logran sus resultados obligd a ensayar alguno de 10s caminos usuales. 
Se descartd la comparacidn con soluciones analiticas por la complejidad 
que representa la irregularidad de la costa, como asi tambien la 
comparacio;l con observaciones ya que no existe un conjunto de datos 
spropiados para ello. En consecuencia se eligid la comparacion con 10s 
resultados logrados por otros modelos que fueron desarrollados en forrna 
independiente. Para ello se eliRid el modelo de McPherson (1970) y el 
de Pielke (1974a). Los resultados de ambas comparaciones son muy 
buenos. La comparaci6n con, el modelo de Pielke, en particular, arro ja 
ademas coincidencias numericas en 10s valores de las velocidades 
verticales. La posterior necesidad de comprobar la bondad del m6todo 
utilizado para estudiar la brisa en el R ~ O  de La Plata, requirio/ 
nuevanente ensayar el modelo aqui desarrollado por alguno de 10s 
caminos usuales. En este caso la falta de datos apropiados, por un 
lado, y la inexistencia de otros rnodelos aplicados a esta regibn, .par 
vtro, obligd a la adopci6n de la simulaci6n nume'rics como alternativa. 
Si 10s resultados de la simulacion numirica son acordes con las 
caracteristicas fisicas rnds importantes de fenhenos similares 
observados, podemos co~lcluir que el modelo 'es apt0 no solo para 
reproducir tales caracteristicas, sin0 tambien para estudiar 10s 
procesos f isicos involucrados . 
Para realizar tal simulaci6n se introdujo c o y  forzante en 
superficie una perturbaci6n en la temperatura, en funcion del tiempo y 
del espacio. Con el objeto de tomar en cuenta la parte mas definida de 
un ciclo de brisa, se extendid la simulacich durante 14 horas a partir 
de un instsntc definido como 2 horns despues de la salida del sol. Este 
instante inicial representa, aproxi~nadamente, el momento de" mayor 
homogeneidad horizontal, en todo el dominio, de la temperatura en 
superficie. 
En el punto 3 se ha hecho una descripcidn y discusi6n de 10s 
resultados niuy en dctolle. A continuaci6n se resume 10s resultados mds 
sobrcsalicntcs obtcnidos en la nimulacion numerica. La transforrnacidn 
t de coordenadas aqui propuesta permitid la obtencio'n de un sistema dc 
ecuaciones cuya integracidn temporal, ademas de mostrar condiciones de 
estabilidad, reprodujo las caracteristicas mds notables de la brisa 
como cabria esperar en el Rio dc la Plgta. For lo tanto el mgtodo aqui 
propuesto representa unq alternativa valida de solucioh a1 problema de 
la irregularidad topografica dc la costa. 
Entre 10s resultodos obtenidos con el modelo caben destacar, por 
su similitud con otras circulaciones reales de este tip0 observadas, 
las siguientes: 
1) una rcspuesta correcto del modelo a1 forzante introducido en la 
temperatura de superficie 
2) la rotacidn del viento en respuesta a la perturbacidn de la 
presidn es correcta 
3) 10s campos de convergencia y divergencia horizontal y su 
movimiento vertical asociado son consistentes con lo sdalado 
en 1) Y 2) 
4 )  el efecto de la adveccidn sobre 10s ejes verticales de mixima 
convergencia y divergencia y su movimiento vertical asociado 
muestran con claridad el proceso de retroalimentacidn debido a 
la asimetria de la circulacidn de brisa. 
5) se establece una zona preferencial de convergencia horizontal y 
movimientos de ascenso sobre la mitad oeste de la costa 
uruguaya y su inmediata adyacencia continental 
6) sobre el resto del dominio predomina la divergencia y 10s 
movimientos de descenso 
7) sobrc toda la ,costa uruguaya el viento,inicialmente del 
noreste, rota rapidamente hacia el sector este y este-sudeste y 
permanece as: durante todo el dia 
8) sobrc la costa de la provincia de Buenos Aires el viento es, 
. , 
sin mayores cambios, del sector noreste y este-noreste durante 
Con e l  o b j e t o  de  l o g r a r  una adecuada represen tac idn  d e l  f r e n t e  de 
. b r i s a ,  que este modelo no consigue,  s e r a ' necesa r io  en e l  f u t u r o  i n c l u i r  
a 1  vapor de agua como v a r i a b l e  ad i c iona l .  Un aumcnto en l o  ex tens ioh  
v e r t i c a l  d e l  dominio reducira '  10s e f e c t o s  no reales que la  f r o n t e r a  
supe r io r  e j e r c e  sob re  l a  velocidad v e r t i c a l .  Como consecuencia de e s t o  
dlt irno podr ia  l o g r a r s e  una reproduccidn mds acabada de  l a  c o n t r a b r i s a  
en  capas  a l t o s .  ~ d c m d s ,  s e  estima que l a  adopcio'n de condiciones d~ 
f r o n t e r a  l a t e r a l  d e l  t i p 0  r a d i a t i v o  mejorardn l a  so luc ion  
pa r t i cu l a rmen tc  para  pcr:odos l a r g o s  de i n t eg rac idn .  
LISTA DE SIMBOLOS 
parhetro que gobierna la intensidad del contraste tierra-mar 
calor especif ico a presibn constante 
calor especifico a volumen constante 
distancia horizontal arbitraria 
idem anterior 
parbetro de Coriolis = 2nsen rp 
aceleracibn de la gravedad 
altura de la capa de superficie 
H altura de la capa limite atmosfhrica 
Hd altura de una atmhsfera escalada con N, 
n,  j, hc versores en las direcciones este, norte y arriba 
respectivamente 
j segundo parhetro de Coriolis = 2Qcos (P 
k constante de von Karman 
KH coeficiente de intercambio turbulento horizontal de momento 
q,, coeficiente de intercambio turbulento horizontal de calor 
%t coeficiente de intercambio turbulento vertical de calor 
Kv coeficiente genkrico de intercambio turbulento vertical 
K2 coeficiente de intercambio turbulento vertical de momento 
L longitud de Monin-Obukhov 
LH escala horizontal 
Lt escala vertical 
P orden de magnitud de la presibn 
presi6n de ref erencia en superf icie 
presibn atmosf 6rica 
promedio horizontal de la presibn en la escala sinbptica 
apartamiento en mesoescala respect0 del promedio po 
apartamiento subreticular respecto de (po + p') 
humedad especif ica 
(1) costante especifica del aire seco, (2) recinto f isico de 
integracibn 
recinto transf ormado de integraci6n 
entropia 
fuentes y swnideros de calor 
minima distancia entre la costa y cada punto de coordenadas (x*, y") 
t iempo 
escala de tiempo para las variaciones de la densidad 
orden de magnitud de la temperatura 
period0 del ciclo diario de calentamiento 
temperatura de referencia en superficie 
temperatura virtual 
componente dew en la direccibn del eje x 
componente del viento geostrbfico en la direccibn del eje x 
velocidad de f riccibn 
orden de magnitud del viento 
componente de W en la direccibn del eje y 
componente del viento geostr6fico en la direcci6n del eje y 
vector viento tridimensional = ,ui + vj + wL 
vector viento geostr6fico = u,n + v, -j 
orden de magnitud de la velocidad vertical 
coordenada horizontal positiva hacia el este 
coordenada horizontal transformada paralela a la costa del Rio de 
la Plata y positiva hacia el este. 
coordenada horizontal positiva hacia el norte 
coordenada horizontal transformada perpendicular a la costa del 
Rio de la Plata y positiva hacia el norte 
coordenada vertical 
parhetro de rugosidad 
volumen especifico 
promedio horizontal del volumen especifico en la escala sinbptica 
apartamiento en mesoescala respecto del promedio a. 
apartamiento subreticular respecto de (%+dl) 
Bngulo comprendido entre W6 y el vector viento horizontal 
increment0 finito 
V operador nabla = a /ax a i  + b 12 y g' + 3 /a z Uc 
8 temperatura potencial 
0, promedio horizontal de temperatura potencial en la escala 
sin6ptica 
8' temperatura potencial en el nivel z, 
9' apartamiento en mesoescala respecto del promedio 80 
13, flujo turbulent0 de calor normalizado con u, 
Q densidad del aire 
p, promedio horizontal de la densidad en la escala sidptica 
(p latitud 
4 gradiente vertical adimensional de viento 
$b gradiente vertical adimensional de temperatura potencial 
lt.) funci6n que representa tanto a u, v d 6 
vM form integrada en la vertical de OM 
Vlr form integrada en la vertical de $4 
0 m6dulo de 91 
91 vector velocidad angular de rotaci8n terrestre 
VALOR DE LAS CONSTANTES 





















Dominio de resolucion del modelo 
Campo de perturbacidn 9' a las 10 hora local 
a 0.01 metros de altura 
Idem, 1 4  horal local a 0.01 metros de altura 
Idem, 22 hora local a 0.01 metros de altura 
Idem, 10 hora local a 10 metros de altura 
Idem, 14 hora local a 10 metros de altura 
Idem, 18 hora local a 10 metros de oltura 
Idem, 22 hora local a 10 metros de altura 
Idem, 10 hora local a 350 metros de altura 
Idem, 14 hora local a 350 metros de altura 
Idem, 18 hora local a 350 metros de altura 
Idem, 22 hora local a 350 metros de altura 
Campo inicial de p'a las 8 hora local a 
10 metros de altura 
Campo de perturbacidn p' a las 10 hora local 
a 10 metros de altura 
Idem, 14 hora local a 10 metros de altura 
Idem, 18 hora local a 10 metros de altura 
Idem, 22 hora local a 10 metros de altura 
Idem, 10 hora local a 350 metros de altura 
Idem, 14 hora local a 350 metros de altura 






















Figura 4 1  
Idem, 22 hora local o 350 metros dc altura 
Apartamiento dcl camyo de viento a las 10 
l~ora local a 10 metros de altura 
Idem, 10 hora local a 350 metros de altura 
Idem, 10 hora local a 1100 metros de altura 
Idem, 14 hora local a 10 metros de altura 
Idem, 14 hora local a 350 metros dc altura 
Idem, 14 hora local a 1100 metros de altura 
Idem, 18 hora local a 10 metros de altura 
Idem, 18 hora local a 350 metros de altura 
Idem, 18 hora local a 1100 metros de altura 
Idem, 22 hora local a 10 metros de altura 
Idem, 22 hora local a 350 metros de altura 
Idem, 22 hora local a 1100 metros de altura 
Campo inicial de V a 10 metros de altura 
Campo inicial de i7 a 350 metros de altura 
Campo inicial d e  V a 1100 metros de altura 
Campo total de viento a las 10 hora local 
a 10 metros de altura 
Idem, 10 hora local a 350 metros de altura 
Idem, 10 hora local a 1100 metros de altura 
Idem, 14 hora local a 10 metros de altura 
Idem, 14 hora local a 350 metros de altura 
Figura  02 
Figura  43 
Figura 44 
Figura  145 
Figura 46 
F igura  67 





F igura  53  
F igura  54 





Figura  60 
F'igura 61 
Figura  62 
Figu;a 63  
Idem, 14 hora l o c a l  a 1100 metros de a l t u r a  
Idem, 18 hora l o c a l  a 10 metros de a l t u r a  
Idem, 18 hora l o c a l  a 350 metros de a l t u r a  
Idem, 18 hora l o c a l  a 1100 metros de  a l t u r a  
Idem, 22 hora l o c a l  a 10 metros d e  a l t u r a  
Idem, 22 hora l o c a l  a 350 metros de a l t u r a  
Idem, 22 hora l o c a l  a 11'20 metros de  a l t u r a  
Campo de  w a l a s  10 hora l o c a l  segun plano I 
Idem, 10 hora l o c a l  seg& plano J 
Idem, 16 hora l o c a l  seg& plano I 
Idem, 14 hora l o c a l  seg& plano J 
Idem, 18 hora l o c a l  seg;n plano 1 
Idem, 18 hora l o c a l  se&n plano J 
Idem, 22 flora l o c a l  segdn plano I 
Idem, 22 hora l o c a l  segdn plano J 
Campo de  w a l a s  10 hora l o c a l  en un plano 
h o r i z o n t a l  a 1100 metros de a l t u r a  
Idem, 14 hora l o c a l  
Idem, 18 hora l o c a l  
Idem, 22 hora l o c a l  
Dominio de McPherson 
Dominio de P i e lke  
Campo de  v i en to  a 250 m 
Figura  64 
Figura  65  
Figura 66 
Figura  67 
Figura 68 
6 igu ra  08 
Figura 69 
Figura 69 
Figura  70 
Figura 71 
F igura  72 
Figura 72 
Figura  73 
F igura  73 
F igura  74 
Figura  75 
Figura 76 
Campo de w a 850 m 131 
Compo de  v i e n t o  a 250 m y de w a 850 m(McPherson) 132 
Campo de a 250 m 133 
'Jampo de a  250 m (McI'hersun) 134 
Canpo de  v i e n t o  (caso  sudes te )  a 50 m 135 
Idem 136 
Campo de w (caso  sudes t e )  a 1220 m 137 
Idem 138 
Cmpo de v i en to  (caso sudcs t e )  a  50 m (P i e lke )  139 
Campo de w (caso sudes t e  ) a 1220 m (P i e lke )  140 
Campo de v i en to  (caso sudoes te )  a 50 m 141 
Idem 142 
Campo de w (caso sudoes te )  a 1220 m 143 
Idem 144 
Campo de v i en to  (caso sudoes te )  a 50 m (P i e lke )  145 
Campo de w (caso sudoes te )  a 1220 m (P i e lke )  146 
Campo de  w a 1220 m y ecos  de r a d a r  (P i e lke )  147 
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FIG.l Dominio de resoluci6n del modelo 
I 
FIG.2 Campo de perturbacihn 0 a las 2 horas 
de integracihn (10 hora local) a 0.01 metros 
de altura en grados centigrados, dximo 2.97%, 
minimo 0.28*C 
FIG.3 Campo de perturbaci.611 e' a las 6 horas 
de integracihn (14 hora local) a 0.01 metros 




FIG.4 Campo de perturbaci6n 0 a las 14 horas 
de integracibn (22 hora local) a 0.01 metros 
de altura en grados centigrados, mhximo 
-0.28QC,minimo -2.97QC 
FIG. 5 Campo de perturbaci6n 6 ' a  las 2 horas de 
integroci6n (10 hora local) a 10 metros de al- 
tura, en grados centigrados, mAximo 0.41QC, mi- 
nimo 0.07QC 
I 
FIG. 6 Carnpo de perturbaci6n 8 a las 6 horas 
de integraci6n (14 hora local) a 10 metros de 
altura, en grados centigrados, m6xirno 1.4€iQC, 
rninirno 0. 34QC 
FIG. 7 Carnpo de perturbaci6n # a las 10 horas 
de integracibn (18 hora local) a 10 metros cie 
altura, en grados centigrados, mAxirno 1 .80QC, 
rninimo 0. 35QC 
1 
FIG. 8 Campo de perturbacibn kl a l a s  14 horas  
de in t eg rac ibn  (22 hora l o c a l )  a 10 metros de 
a l t u r a ,  en grados cen t ig rados ,  m6ximo 0.47QC, 
minimo -2.15QC 
FIG.9 Campo d e  perturbaci6n e' a l a s  2 horas  
de  in t eg rac i6n  (10 hora l o c a l )  a 350 metros de 
a l t u r a  en grados cent igrados ,  mhximo 0.18QC, 
minimo 0.03QC 
102 
FIG.10 Campo de perturbaci6n 0' a l a s  6 horas 
de integraci6n (14 hora l o c a l )  a 350 metros de 
altura en grados centigrados, rn6ximo l.llQC, 
minimo 0.  26QC 
FIG.ll Campo d e  perturlinc-i6n 0' a l a s  10 horas 
d e  integraci6n (18 hora loca l )  a 350 metros de 
altura en grados centigrados, mAximo 1 .67QC, 
minimo 0. 35QC 
FIG.12 Campo de perturbaci6n 8' a las 14 horas 
de integraci6n (22 hora local) a 350 metros de 
altura en grados centigrados, dximo 1.03%, 
minimo O.OgQC 
FIC.13Campo inicial de p (8 hora local) en mi- 
libares a 10 metros de altura. 
FIG.14Campo d e  p e r t u r b a t i h n  p '  a las  2 h o r a s  
d e  i n t e g r a c i b n  ( 1 0  h o r a  l o c a l )  a 10 m e t r o s  d e  
a l t u r a ,  e n  m i l i b a r e s ,  m5ximo -0.01 m i l i b a r e s ,  
minimo -0.07 mi l l h a r e s  
FIG.15 Campo d e  p e r t u r b a c i b n  a l a s  6 h o r a s  
d e  i n t e g r a c i b n  (14 h o r a  l o c a l )  a 10 m e t r o s  tie 
a l t u r a ,  en m i l i b a r e s ,  rnAxirno -0.12 m i l i b a r e s ,  




o 10 20 30 CI 50 urn 
I 
FIG.16 Campo de perturbaci61-1 p'  a las 10 i ~ o r a s  
de i n t e g r a c i 6 n  (18 hora l o c a l )  a 10 metros de 
a l t u r a ,  en mil i -bares ,  rn6ximo -0.15 m i l i b a r e s ,  
minimo -1.10 mi l iha re s  
FIG. 17 Campo de yc?rturbacibn a l a s  14 horas  
d e  i n t eg rac i6n  (22 hora l o c a l )  a  10 metros de 
a l t u r a ,  pn mi l iba re s ,  rnAxirno -0.05 mi l i ha re s ,  
minimo -0.77 mi l iba re s  
FIG.18 Campo de perturbacibn p '  a las 2 horas 
de integraci6n (10 hora local) a 350 metros de 
altura en milibares, m6ximo -0.01 milibares, 
minilno -0.04 milibares 
FIG.19 Campo de perturbacitn p '  a las 6 hor.3~ 
de integracibn (14 hora local) a 350 metros de 
altura en milibares, m6ximo -0.08 milibares, 
minimo -0 .4  5 milibares 
FIG.20 Campo de perturbaci6n p' a las 10 horas 
de integraci6n (18 hora local) a 350 metros de 
altura en milibares, &ximo -0.10 milibares, 
minimo -0.87 milihares 
FIG.21 Campo de perturbacihn p' a las 14 horas 
de integraci6n (22 hora local) a 350 metros de 
altura en milibares, ~ x i m o  -0.01 milibares, 
minimo -0.67 milibares . 
FIG.22Apartamiento d e l  campo d e  viento respec- 
t o  del  campo de viento i n i c i a l  a l a s  2 horas 
de integraci6n (10 hora l o c a l )  a 10 metros de 
altura. 
FIG.23Apartamiento del  campo d e  viento respec- 
t o  de l  campo de viento i n i c i a l  a l a s  2 horas 
de integraci6n (10 hora local) a 350 metros de 
altura, 
, 
FIG.24 Apartamiento del campo de viento respec- 
to  del campo de viento in ic ia l  a l a s  2 horas 
de integraci6n (10 hora local) a 1100 metros 
de altura. 
FIG.25 Apartamiento del campo de viento respec- 
to  del campo de viento in ic ia l  a la s  6 horas 
de integracih (14 hora local) a 10 metros de 
altura, 
FIG.26 Apartamiento del campo de viento respec- 
to del campo de viento inicial a las 6 horas 
de integracibn (14 hora local) a 350 metros de 
altura . 
FIG.27 Apartamiento del campo de viento respec- 
to del campo de viento inicial a las 6 horas 
de integraci6n (14 hora local) a 1100 metros 
de altura. 
FIG.28 Apartamiento del campo de viento respec- 
to del campo de viento inicial a las 10 horas 
de integraci6n (18 hora local) a 10 metros de 
altura. 
FlG.29 Apartamiento del carnpo de viento respec- 
to del campo de viento inicial a las 10 horas 
de integraci6n (18 hora local) a 350 metros de 
altura. 
FIG.30 Apartamiento del campo de viento respec- 
to del campo de viento inicial a las 10 horas 
de integraci6n (18 hora local) a 1100 metros 
de altura. 
FIG.31 Apartamiento del campo de viento respec- 
to del campo de viento inicial a las 14 horas 
de integraci6n (22 hora local) a 10 metros de 
altura. 
FIG.32 Apartamiento del campo de viento respec- 
to del campo de viento inicial a las 14 horas 
de integraci6n (22 hora local) a 350 metros de 
altura . 
FIG.33 Apartamiento del c m p o  de viento respec- 
to del campo de viento inicial a las 14 horas 
de integraci6n (22 hora local) a 1100 metros 
de altura. 
FIG.34Campo i n i c i a l  de  V (8 hora local) a 10 
metros de al tura .  
FIG.35Campo i n i c i a l  dew ( 8  hora local) a 350 
metros d e  altura. 
FIG36 Campo inicial de W (8 hora local) a 1100 
metros de altura. 
FIG.37 Campo total de viento a las 2 horas de 
integracihn (10 hora local) a 10 metros de al- 
t u r i l .  
FIG.38 Campo total de viento a las 2 horas de 
integracibn (10 hora local) a 350 metros de al- 
t u r a .  
FIG.39 Campo total de viento a las 2 horas de 
integracibn (10 hora local) a 1100 metros de 
a l tura .  
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FIG.40 Campo total de viento a las 6 horas de 
integracihn (14 hora local) a 10 metros de al- 
tura. 
FIG. 41 Campo total de viento a las G horas d e  
integracihn (14 hora local) a 350 metros de al- 
tura. 
FIG.42 Campo total de viento a las 6 horas de 
integraci6n (14 hora local) a 1100 metros de 
altura. 
FIG.43 Camyo total de viento a las 10 horas de 
integracibn (18 hora local) a 10 metros d e  al- 
tura. 
FIG.44 Campo t o t a l  de u i en to  a l a s  10 horas  de 
i n t e g r a c i b  (18 hora l o c a l )  a 350 metros de a l -  
t ura . 
FIG. 45 Campo t o t a l  de v i e n t o  a  las 10 horas  de  
i n t e g r a c i 6 n  (18 hora l o c a l )  a  1100 metros de  
a l t u r i .  
FIG. 46 Campo total de viento a las 14 horas de 
integraci6n (22 hora local) a 10 metros de al- 
tura. 
FIG.47 Campo total de viento a las 14 horas de 
integracibn (22 hora local) a 350 metros de al- 
tura. 
FIG.48 Campo total de viento a las'14 horas de 
integraci6n (22 hora local) a 1100 metros de 
a1 tura . 
FIG.49 Caapo de movimiento vertical a las 2 
horas de integracih (10 hora local) en el pla- 
no vertical I en centimetros por segundo, dxi- 
mo 0.17 cm/s, minimo -0.36 cm/s. 
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FIG.50 Campo de movimiento vertical a las 2 
horas de integracib (10 hora local) en el pla- 
no vertical J en centimetros por segundo, &xi- 





FIG.51 Campo de movimiento vertical a las 6 
hores de integraci6n (14 hora local) en e l  pla- 
no vertical I en c e n t h t r o s  por segundo, ki- 
nu 10.24 cm/s, minimo -9.89 d s .  
FIG.52 Campo de movimiento vertical a las  6 . 
horee de integraci6n (14 hora local) en el  pla- 
no vertical J en centimetros por segundo, &xi- 
mo 1 . a  &a, minimo -12.58 4 s .  
FIG.53 Campo de movimiento vertical a las 10 
horas de integraci6n (18 hora local) en el pla- 
no vertical I en centimetros por segundo, &xi- 
mo 21.48 cm/s, minimo -20.89 cm/s. 
FIG.54 Campo de movimiento vertical a las 10 
horas de integracibn (18 hora local) en el pla- 
no vertical J en centimetros por segundo, &xi- 
mo 0.00 cm/s, minimo -22.74 cm/s. 
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FIG.55 Campo de movimiento vertical a las 14 
horas de integraci6n (22 hora local) en el pla- 
no vertical I en centimetros por segundo, &xi- 
mo 67.90 cm/s, minimo -21.32 4 s .  
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FIG.56 Campo de movimiento vertical a las 14 
hbras de integracibn (22 hora local) en el pla- 
no vertical J en centhetros por segundo, &xi- 
mo 11.28 cm/s, minim -13.25 cm/s. 
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FIG.57 Campo de movimiento vertical a las 2 
horas de integracibn (10 hora local) en un pla- 
no horizontal a 1100 metros de altura, en cen- 
timetros por segundo, dximo 0.18 cmlseg, mini- 
mo -0.53 cmlseg 
FIG.58 Campo de movimiento vertical a las 6 
horas de integracibn (14 hora local) en un pla- 
no horizontal a 1100 metros de altura, en cen- 
timetros por segundo, dximo 11.60 cm/seg , 
- - minimo -13.24 cm/seg L 
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FIG.59 Campo de movimiento vertical a las 10 
horas de integraci6n (18 hora local) en un pla- 
no horizontal a 1100 metros de altura, en cen- 
timetros por segundo, dximo 25.32 cm/seg, 
minimo -30.63 cm/seg 
FIG.63 Campo de movimiento vertical a las 14 
horas de integraci6n (22 hora local) en un pla- 
no horizontal a 1100 metros de altura, en cen- 
timetros por segundo, &ximo 57.23 cm/seg , 
dnimo -f 38 cmlseg 
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FIf:. 61 Dominio de resoluc! on 
de McPherson (1970). En e l  
recuadro interno e l  dominio de 
resolucion de cs t e  modelo. 
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FIG. 62 Dominio d c  resolucion 
de  Piellce (19740). Et: e l  
recuadro inter110 e l  dominio de 
resolucion de este modelo. 
FIG. 63 Cnmpo dc movimiento horizontal a 250 m de altura a las 2, 
4 ,  6 y 8 horas de integracion, respectivamente 
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FIG. 64 Campo de rnovi~niento vertical a 850 m de altura, en cm/s, a 
las 2, 4, 5 y 8 horas de integration, respectivamente 
FIG. 65 Compo de movimiento horizontal a 250 m de altura y campo 
de movimiento vertical, en crn/s, o 850 m de altura a las 2, 4, 6 y 
8 horas de integracion, respectivamente (tornado de McPherson) 
FIG. 66 Compo de perturbacion de la temperatura potencial a 250 
de altura a las 2, 4, 6 y 8 horas de integracion, respectivamente 
FIG. 6 7  Campo Ee perturbation de lo. ternperatura potencial a 250 m 
de altura a las 2, 4 ,  6 y 8 horas de integmcion, respectivnmente 
(tornado de McPherson, 1970) 
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FIG. 68 C m p o  de movimiento horizontal a 50 m 
de altura a las 3 y 5 horas d e  integracion, 
respectivamente (caso viento sudeste) 
ddIG. 68 Campo de movimiento horizontal a 50 m 
de altura a las 8 y 10 horas de integracion, 
respectivamente (caso viento sudeste) 

FIG. 69 Campo de movimiento vertical a 1220 m 
de altura a las 8 y 10 horas de integracion, 
respectivamente (caso viento sudeste) , en cm/s 
FIG. 70 Campo de movimiento horizontal a 50 m 
de altura a las 3, 5, 8 y 10 horas de 
integracion, respectivamente (caso viento 
sudeste) (tomado de Pielke,1974a) 
FIG. 71 Cmpo de movimiento vertical a 1220 m 
d e  altura, en cm/s, a las 3, 5, 8 y 10 horas 
de integracion, respectivamente (caso v#n 
~udcste) (tornado de Pielke, 1974a) 
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FIG. 72 Campo de movimiento horizontal o 50 rn 
de altura a las 3 y 5 horas de integracion, 
respectivamente (caso viento sudoeste) 
d ) 
FIG. 72 Campo de movimiento horizontal a 50 m 
de altura a las 8 y 10 horas de integracion, 
respectivamente (caso viento sudoeste) 
FIG. 73 Cmpo de moviniento vertical a 1220 m 
de altura a las 3 y 5 horas de integracion, 
respectivamente (caso viento sudoeste) , en cm/s 
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FIG. 73 Campo de movimiento vertical a 1220 m 
de altura a las 8 y 10 horas de integracion, 
respectivamente (caso viento sudoeste) , en cm/s 
FIG. 74 Compo de movimiento horizontal a 50 m 
de altura a las 3, 5, 8 y 10 horas de 
integracion, respectivamente (caso viento 
sudoeste) (tornado de Pielke,1974a) 
FIG. 75 Campo de movimiento vertical a 1220 rn 
de altura, en cm/s, a las 3, 5, 8 y 10 horas 
de integracion, respectivamente (caso viento 
sudoeste) (tornado de Pic lke ,  1974a) 
FIG. 76 (a) Campo de movimierito vertical a 1220 m de altura, 
en cm/s, 10.5 horas despues del amanecer, que predice el 
modelo de Pielke (19740). (b) composicion de ecos de radar, 
ambas para el 29 de junio de 1971 
